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Zusammenfassung
Diese Arbeit zeigt den Einuss von 11-j

ahrig variierenden solaren UV-Strahlungs

anderungen auf
die Atmosph

are anhand von Studien mit einem dreidimensionalen Modell der Mittleren Atmo-
sph

are (Freie Universit

at Berlin Climate Middle Atmosphere Model (FUB-CMAM)). Erstmals
kann der Mechanismus f

ur die

Ubertragung des Sonnensignales von der oberen Stratosph

are
bis in die Troposph

are, wie er bisher verstanden und aus Beobachtungen abgeleitet wurde, mit
einem Modell nachvollzogen werden.
Im FUB-CMAM wurde zuerst die kurzwellige Strahlungsparametrisierung verfeinert, um die
stark wellenl

angenabh

angigen solaren UV-Strahlungs

anderungen mit dem 11-j

ahrigen Son-
neneckenzyklus genauer vorgeben zu k

onnen. Die Ergebnisse der Simulationen mit dieser
erweiterten Modellversion wurden im Rahmen eines internationalen Modellvergleich-Projektes
GRIPS mit den Ergebnissen von vier anderen Klimamodellen verglichen und die Dezite dieser
Simulationen untereinander und im Vergleich zu Beobachtungen analysiert. Unter Ber

ucksich-
tigung dieser Ergebnisse wurden weitere Experimente mit dem FUB-CMAM durchgef

uhrt, in
denen systematisch die

aquatoriale Windklimatologie verbessert wurde. Die Anpassung der

aquatorialen Modellwinde an beobachtete Winde

uber die gesamte Stratosph

are mit einer
quasi zweij

ahrigen Windschwingung (Quasi-Biennial Oscillation) in der unteren und einer
halbj

ahrigen Schwingung (Semi-Annual Oscillation) in der oberen Stratosph

are stellte einen
entscheidenden Schritt f

ur die erste realistische Repr

asentation des beobachteten stratosph

ari-
schen Sonnensignales im nordhemisph

arischen Winter in einem Modell dar. Die Ergebnisse
zeigen, dass das direkte Sonnensignal aus der oberen Stratosph

are

uber dynamische Wech-
selwirkungsmechanismen verst

arkt und bis in die Troposph

are hinein

ubertragen wird. Neben
einer Erw

armung der mittleren Atmosph

are im Sonneneckenmaximum ergeben sich auch

Anderungen von Zirkulationsmustern in der Troposph

are. Das Modell ist nicht nur in der Lage
das Sonnensignal, sondern auch die beobachtete Wechselwirkung mit den tropischen Wind-
schwingungen in den hohen Breiten zu reproduzieren: Wie in der Realit

at treten im Modell
groe Stratosph

arenerw

armungen in der Westphase der QBO unter Sonneneckenmaximum-
Bedingungen auf.
Das Verst

andnis f

ur den Einuss der Sonnenvariabilit

at auf das Klima ist f

ur eine genaue-
re Bestimmung der nat

urlichen Variabilit

at der Atmosph

are von auerordentlicher Bedeutung.
Damit k

onnen der anthropogen bedingte Anteil der globalen Erw

armung besser abgesch

atzt
und k

unftige Klimaentwicklungen genauer vorhergesagt werden. Die Arbeit zeigt unter ande-
rem, dass die indirekten Zirkulations

anderungen aufgrund von direkten UV-Strahlungs

ande-
rungen in der Stratosph

are nicht zu vernachl

assigende Gr

oenordnungen erreichen und daher
bei zuk

unftigen Klimaabsch

atzungen erg

anzend zu den anthropogenen Faktoren ber

ucksichtigt
werden sollten.

Abstract
This thesis demonstrates the inuence of 11-year solar UV irradiance changes on the atmo-
sphere with studies of a three dimensional middle atmosphere model (Freie Universit

at Berlin
Climate Middle Atmosphere Model (FUB-CMAM)). For the rst time a mechanism for the
transfer of the solar signal from the upper stratosphere into the troposphere is conrmed using
a general circulation model.
The parameterisation of the shortwave radiation in the FUB-CMAM was rst rened to allow
a better implementation of the wavelength dependent 11-year solar UV irradiance changes.
The results of the simulations with the improved model version were compared to those of
four other climate models within the international model intercomparison project GRIPS to
determine their deciencies in comparison with observations and with each other. Taking in-
to account these results, further experiments with a systematically improved equatorial wind
climatology were carried out with the FUB-CMAM. The relaxation of the equatorial winds
throughout the stratosphere to a quasi-biennial oscillation (QBO) in the lower stratosphere
and a semi-annual oscillation (SAO) in the upper stratosphere were necessary to produce the
rst realistic representation of the observed stratospheric solar signal during northern hemi-
sphere winter in a model. The direct solar signal in the upper stratosphere is enhanced through
wave-mean ow interactions and is transferred to the troposphere. A warming of the middle
atmosphere during solar maximum as well as changes in circulation patterns in the troposphere
are simulated. The model not only reproduces the solar signal but also the observed interaction
with the tropical winds at high latitudes: Similar to observations, stratospheric warmings occur
during solar maximum and QBO westerlies.
The understanding of the solar inuence on climate is very important to determine the under-
lying natural variability of the atmosphere, to better estimate the anthropogenic contribution
to the recent global warming and to improve the accuracy of future climate predictions. This
work also demonstrates the importance of indirect circulation changes induced by direct UV
irradiance changes in the stratosphere which should therefore be considered for future climate
predictions.

Inhaltsverzeichnis
Einleitung 1
1 Die Sonne 5
1.1 Historisches . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 5
1.2 Entstehung, Lage und Aufbau der Sonne . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 6
1.2.1 Das Sonneninnere . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 8
1.2.2 Die Sonnenatmosph

are . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 11
1.3 Das Magnetfeld der Sonne . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 14
1.3.1 Aktivit

atserscheinungen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 15
1.3.2 Indizes der Sonnenaktivit

at . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 22
1.4 Die elektromagnetische Strahlung der Sonne . . . . . . . . . . . . . . . . . . 24
1.4.1 Spektrale Energieverteilung . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 25
1.4.2 Totale solare Einstrahlung - Solarkonstante . . . . . . . . . . . . . . . 30
1.5 Variationen der Solarstrahlung . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 32
1.5.1 27-t

agige Rotationsperiode . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 32
1.5.2 11-j

ahriger Zyklus . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 34
1.5.3 Maunder Minimum . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 41
1.6 Globale Strahlungsbilanz des Klimasystems . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 42
2 Der Einuss der Sonnenvariabilit

at auf das Klima 45
2.1 Verf

ugbarkeit von Beobachtungsdaten . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 46
2.2 Einsatz von Modellen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 47
2.3 Hinweise f

ur einen Einuss der Sonnenvariabilit

at auf das Klima . . . . . . . . 48
2.4 Der 11-j

ahrige Sonneneckenzyklus in der Stratosph

are . . . . . . . . . . . . . 50
2.4.1 Beobachtungen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51
2.4.2 Modellstudien . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 65
2.5 Mechanismen f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus . . . . . . 72
2.5.1 Der Einuss von QBO und SAO . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 76
2.5.2 Der Transfer in die Troposph

are . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78
2.5.3 Der Einuss des Sonnensignales auf die Jahr-zu-Jahr Variabilit

at der
winterlichen Stratosph

are . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 80
3 Das Berliner Modell 83
3.1 Die primitiven Gleichungen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 83
3.2 Modellbeschreibung . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 87
3.2.1 Strahlungstheorie . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 88
3.2.2 Strahlungsmodul . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 96
I
II Inhaltsverzeichnis
3.2.3 Weiterentwicklung des Strahlungsmoduls . . . . . . . . . . . . . . . . 101
3.3 Experimentbeschreibung . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 103
3.3.1 Strahlungsuss

anderungen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 104
3.3.2 Ozon

anderungen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 105
3.3.3 Anpassung der

aquatorialen Winde . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 105
3.4 St

arken und Schw

achen des Modelles . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 111
3.4.1 Ver

anderung der Windklimatologie . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 114
4 Der GRIPS-Vergleich 117
4.1 Das Temperatursignal . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 119
4.2 Das Wintersignal . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120
4.2.1 Wind . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120
4.2.2 Geopotentielle H

ohe . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120
4.3 Die Klimatologie der Modelle . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 123
4.4 Ergebnisse des GRIPS-Modellvergleiches . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 124
4.5 Resultierende Ver

anderungen im Berliner Modell . . . . . . . . . . . . . . . . 124
4.6 Das Sonnensignal im Jahresmittel . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 124
5 Der Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus im Modell 127
5.1 Der direkte Eekt in der oberen Stratosph

are . . . . . . . . . . . . . . . . . . 128
5.2 Jahreszeitliche Abh

angigkeit des Signales . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 129
5.2.1 Der direkte Strahlungseekt . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 129
5.2.2 Das Wintersignal . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 133
5.2.3 Indirekte Eekte - ein m

oglicher Mechanismus . . . . . . . . . . . . . 140
5.2.4 Das Sommersignal . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 148
5.3 Diskussion der Ergebnisse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 149
5.3.1 Verbesserungen im Vergleich zu anderen Modellstudien . . . . . . . . . 149
6 Der Einuss von Sonneneckenzyklus und QBO im Modell 151
6.1 Das Wintersignal . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 151
6.1.1 Der
"
Holton und Tan Mechanismus\ im Modell . . . . . . . . . . . . 152
6.1.2 Nordhemisph

are . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 154
6.1.3 S

udhemisph

are . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 160
6.1.4 Die Verbindung zur tropischen unteren Stratosph

are . . . . . . . . . . 162
6.2 Das Sommersignal . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 165
6.3 Diskussion der Ergebnisse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 166
6.3.1 Erzielte Verbesserungen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 166
6.3.2 Vergleich zu anderen FUB-CMAM Experimenten . . . . . . . . . . . . 166
6.3.3 Die Verbesserung der Windklimatologie . . . . . . . . . . . . . . . . . 169
6.3.4 Die SAO-Auspr

agung, das Westwind-Initialsignal und der subtropische
Strahlstrom . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 171
6.4 Zusammenfassung der wichtigsten Ergebnisse . . . . . . . . . . . . . . . . . . 178
7 Das Signal in der Troposph

are 181
7.1 Ein Sonnensignal in der Troposph

are? . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 181
7.1.1

Anderungen des troposph

arischen Strahlstromes . . . . . . . . . . . . 182
7.1.2

Anderungen der Temperatur und tropischer Vertikalbewegungen . . . . 184
7.1.3

Anderungen des Niederschlages und der Bew

olkung . . . . . . . . . . 187
Inhaltsverzeichnis III
7.1.4

Anderungen am Erdboden . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 190
7.2 Diskussion der Ergebnisse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 192
8 Zusammenfassung 193
8.1 Ausblick . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 198
Literaturverzeichnis 198
Abk

urzungsverzeichnis 219
A 221
A.1 Elektromagnetische Strahlung . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 221
A.2 Schwarzer K

orper . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 223
A.3 Strahlungsgesetze . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 224
Lebenslauf 227
Danksagung 229
Einleitung
Das Verst

andnis von nat

urlich und anthropogen bedingten Klima

anderungen ist nicht nur
ein sehr komplexes, aktuelles wissenschaftliches Problem, sondern hat auch eine besondere ge-
sellschaftliche Bedeutung. Um den anthropogen bedingten Anteil der beobachteten globalen
Erw

armung abzusch

atzen, zuk

unftige Klimaentwicklungen vorherzusagen und deren Genauig-
keit zu steigern, ist es wichtig, die nat

urliche Variabilit

at der Atmosph

are zu verstehen. Da die
Sonne die fundamentale Energiequelle unseres Klimasystems ist, stellen Variationen ihrer Ein-
strahlung eine potenzielle Quelle f

ur nat

urliche Klima

anderungen dar. W

ahrend der Einuss
von anthropogenen Faktoren (Kohlenstodioxid, Methan, Distickstooxid (Lachgas), Fluor-
chlorkohlenwasserstoen), auf das Klima mit groer Genauigkeit bestimmt werden kann (Abb.
0.1 ganz links), gibt es bei den nat

urlichen Faktoren (z. B. Solarstrahlung oder durch Vul-
kanausbr

uche ausgestoene Aerosolpartikel) sehr viel gr

oere Verst

andnisprobleme (Abb. 0.1
ganz rechts) (IPCC, 2001; WMO, 2003). Ziel dieser Arbeit ist es, die Bedeutung der solaren
Einstrahlungsvariationen f

ur Klimaver

anderungen zu untersuchen und deren Einuss auf die
Atmosph

are besser zu verstehen.
Level  of scientific understanding (LOSU)
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Abbildung 0.1: Jahresmittel des global gemittelten Strahlungsantriebes f

ur verschiedene
Faktoren f

ur die Zeit von 1750 (vorindustriell) bis heute (2000) in W/m
2
(FF(bc/oc):
"
Fossil
Fuel Burning (black/organic carbon)\ und BB:
"
Biomass Burning\). W

ahrend die y-Achse die
Wirkung der einzelnen Faktoren (positiv=Erw

armung, negativ=Abk

uhlung) angibt, ist auf der
x-Achse das Niveau des wissenschaftlichen Verst

andnisses angeben. Dieses nimmt von links
nach rechts ab (H=High, VL=Very Low) (IPCC, 2001).
1
2 Einleitung
Dazu werden in dieser Arbeit die Variationen mit dem wohl bekanntesten Zyklus der Son-
nenaktivit

at, dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus (Schwabe-Zyklus), untersucht, bei dem die
prozentualen Schwankungen der totalen solaren Einstrahlung zwischen Sonneneckenmaxi-
mum und -minimum mit etwa 0,1% sehr gering sind. In dem f

ur die Ozonbildung wichtigen
ultravioletten (UV) Bereich k

onnen diese Intensit

atsschwankungen jedoch bis zu 8% (um 200
nm) betragen (Lean et al., 1997) und haben einen nicht zu vernachl

assigenden Eekt auf
den Strahlungs- und Ozonhaushalt der Mittleren Atmosph

are (20-80 km H

ohe) (z. B. Haigh,
1994). Diese Variationen sind stark wellenl

angenabh

angig und steigern sich mit kleineren Wel-
lenl

angen. Die von der Sonne kommende Strahlung wird in der Erdatmosph

are geschw

acht,
wodurch die Strahlung kleinerer Wellenl

angen in den h

oheren Schichten der Erdatmosph

are
herausgeltert wird und die Erdober

ache gar nicht erreicht. Die Stratosph

are spielt als ei-
ne sehr sensible Schicht zwischen der Troposph

are, in der sich das t

agliche Wetter abspielt,
und den h

oheren Atmosph

arenschichten eine ganz besondere Rolle. In der Stratosph

are be-
nden sich 90% des atmosph

arischen Ozons, welches die sch

adliche UV-Strahlung aus der
ankommenden Solarstrahlung absorbiert und so verhindert, dass diese bis in die Troposph

are
vordringt.

Anderungen der Ozonkonzentrationen in der Stratosph

are, z. B. durch den Anstieg
der Fluorchlorkohlenwasserstoe, wirken sich also direkt auf den Strahlungshaushalt der Atmo-
sph

are aus. Die Stratosph

are wird deshalb auch oft als
"
Fr

uhwarnsystem\ f

ur Klima

anderungen
bezeichnet und muss bei der Absch

atzung zuk

unftiger Klimaentwicklungen ber

ucksichtigt wer-
den.
Es sollte an dieser Stelle betont werden, dass der anthropogen bedingte Anstieg der Treib-
hausgase, der in dieser Gr

oenordnung bisher in der Erdgeschichte noch nie beobachtet wurde
(z. B. Petit et al., 1999), hauptverantwortlich f

ur den globalen Anstieg der Erdober

achen-
temperatur in den letzten 50 Jahren ist (IPCC, 2001). Den Temperaturanstieg der letzten
140 Jahre kann man allerdings nur erkl

aren, wenn auch nat

urliche Variabilit

atsfaktoren, wie
z. B. die Sonne und Vulkanaktivit

at hinzugenommen werden (IPCC, 2001). Der Schwerpunkt
dieser Arbeit liegt in der Untersuchung der nat

urlichen Variabilit

at der Atmosph

are durch den
11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus.
Untersuchungen zum Einuss der Sonnenvariabilit

at auf das Wetter und Klima gibt es schon
sehr lange (z. B. Herschel, 1801b). Ein bekanntes Beispiel ist das gleichzeitige Auftreten einer
Phase sehr geringer Sonnenaktivit

at, des sogenannten Maunder Minimums, und einer sehr
kalten Klimaphase im 17./18. Jahrhundert, der kleinen Eiszeit in Mitteleuropa (Eddy, 1976).
Neben den zahlreichen Untersuchungen in der Troposph

are, die 11-j

ahrige Signale in verschie-
densten Klimaparametern und -archiven nden (z. B. Cooper et al., 2000; Reid, 2000; Cobb
et al., 2001; Grootes, 2001; Kromer et al., 2001; Ne et al., 2001; Negendank und Arbeits-
gruppe, 2001; Tourre et al., 2001; Homann et al., 2002; Thompson et al., 2002; White und
Tourre, 2003), gibt es mit der Verf

ugbarkeit stratosph

arischer Daten seit dem Internationalen
Geophysikalischen Jahr (IGY) 1957/58 auch Untersuchungen f

ur diesen H

ohenbereich.
Hohe Korrelationen zwischen der 11-j

ahrig variierenden Sonneneinstrahlung und meteorologi-
schen Parametern in der Stratosph

are (z. B. Labitzke, 1987; Labitzke und van Loon, 1988) le-
gen eine Beeinussung der Atmosph

are durch die Variationen der Solarstrahlung nahe. Eine be-
sondere Rolle spielt dabei auch die Wechselwirkung mit der Quasi-Biennial Oscillation (QBO),
einer beinahe zweij

ahrigen Windschwingung in der

aquatorialen unteren Stratosph

are, bei der
sich West- und Ostwinde regelm

aig abwechseln, (z. B. Labitzke und van Loon, 1988; Salby
und Callaghan, 2000; Labitzke, 2003) und die Wechselwirkung mit der Semi-Annual Oscillation
(SAO), einer halbj

ahrigen Schwingung des

aquatorialen Windes in der oberen Stratosph

are (z.
B. Gray et al., 2001a,b, 2003). Die tropischen Windschwingungen bestimmen die nat

urliche
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Variabilit

at der Stratosph

are signikant und beeinussen insbesondere auch die Zirkulation der
jeweiligen Winterhemisph

are (z. B. Baldwin et al., 2001). Die Wechselwirkungen zwischen der
QBO und der Sonne sowie der Sonne und der SAO sind noch nicht vollst

andig verstanden,
hier besteht also Forschungsbedarf. Aufgrund der zeitlichen und r

aumlichen Begrenztheit der
verf

ugbaren Beobachtungsdaten f

ur Sonne und Klima gab es immer wieder kritische Stimmen
zum m

oglichen Einuss der Sonnenvariabilit

at auf das Klima (z. B. Pittock, 1978). Erst die
langsam wachsende Anzahl von global verf

ugbaren Beobachtungsdaten, die mit den ersten
Satellitenmessungen in den 1960er Jahren begann, lie die Akzeptanz solcher Studien in den
letzten Jahren steigen.
Um die Diskrepanz der f

ur statistische Untersuchungen zu kurzen Beobachtungszeitreihen
zu umgehen, untersucht man die nat

urliche Variabilit

at der Atmosph

are und die anthropogen
bedingten Klima

anderungen mithilfe von Klimamodellen. Ein anderes wichtiges Einsatzgebiet
von Klimamodellen ist, das bisherige Verst

andnis von den in der Atmosph

are relevanten Prozes-
sen zu

uberpr

ufen. Wenn es also mit einem Klimamodell gelingt, das Klima der Vergangenheit
und Gegenwart zu verstehen, sind auch bessere Vorhersagen f

ur zuk

unftige Klimaentwicklun-
gen m

oglich. Aufgrund der Komplexit

at und Nicht-Linearit

at des Klimasystems ist man in
Klimamodellen immer noch auf vereinfachte Beschreibungen subskaliger (von den Modellen
nicht explizit aufgel

oster) Prozesse angewiesen, die in Form einer Parametrisierung, z. B. von
Strahlungsprozessen, in den Modellen enthalten sind. Gezielte Studien von einzelnen Parame-
trisierungen oder Prozessen in den Modellen erlauben zum einen ein besseres Verst

andnis von
beobachteten Zusammenh

angen, zum anderen kann dadurch aber auch eine Verbesserung der
Modelle und der in ihnen durchgef

uhrten N

aherungen erreicht werden. Es handelt sich folglich
um einen Kreislauf zwischen einem besseren Verst

andnis der Wirklichkeit durch gezielte Mo-
dellstudien und einer verfeinerten Anpassung der Modelle durch gezielte Beobachtungsstudien.
Klimamodelle, die nicht nur die Troposph

are, sondern auch die Stratosph

are und Mesosph

are
(Mittlere Atmosph

are) beinhalten, gibt es erst seit Ende der 1980er Jahre (z. B.

Uberblick von
Langematz und Pawson, 1992). Seit Ende der 1990er Jahre beginnt man aufgrund gestiegener
Rechnerkapazit

aten Modelle der Mittleren Atmosph

are mit einem interaktiven Chemiemodul
zu koppeln (z. B. Austin et al., 2002), um die Wechselwirkungen zwischen Dynamik, Strahlung
und Chemie, besser ber

ucksichtigen zu k

onnen. Die Entwicklung von
"
Earth System Models
(ESMs)\, welche m

oglichst viele Komponenten des Klimasystems, wie z. B. einen interaktiven
Ozean oder die Beschreibung der Biosph

are, enthalten, hat gerade begonnen.
Mit Modellstudien ist es bisher gelungen, den direkten Eekt der 11-j

ahrig variierenden solaren
UV-Strahlung auf die chemische, thermische und dynamische Struktur der oberen Stratosph

are
zu simulieren. Aus zahlreichen Beobachtungs- und Modellstudien gab es Hinweise, wie dieser
direkte Eekt aus der oberen Stratosph

are in die unteren Atmosph

arenschichten

ubertragen
werden k

onnte. Man war allerdings nicht in der Lage, einen physikalischen Mechanismus mit
einem Modell nachzuvollziehen. Ein weiteres Ziel dieser Arbeit ist, diesen Mechanismus anhand
von Modellstudien besser zu verstehen.
Das f

ur diese Arbeit verwendete
"
Freie Universit

at Berlin Climate Middle Atmosphere Model
(FUB-CMAM)\ ist ein reines Atmosph

arenmodell, welches die Tropo-, Strato- und Mesosph

are
enth

alt und kein interaktives Ozeanmodul besitzt. In der hier verwendeten Version des FUB-
CMAM ist kein interaktives Chemiemodul enthalten. Sowohl die Meeresober

achentempera-
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turen als auch die Verteilung atmosph

arischer Spurengase gehen in Form einer Klimatologie
in das Modell ein.
Um den Einuss der 11-j

ahrig variierenden, stark wellenl

angenabh

angigen Solarstrahlung so
genau wie m

oglich in dem FUB-CMAM nachzuvollziehen, wurde zun

achst die kurzwellige
Strahlungsparametrisierung verfeinert. Dies stellt eine erhebliche Verbesserung im Vergleich
zu anderen Modellen dar, die eine sehr viel gr

obere Strahlungsparametrisierung verwenden.
Mit dieser erweiterten Modellversion wurden existierende Modellstudien zum Einuss der Son-
nenvariabilit

at auf das Klima innerhalb des europ

aischen Projektes SOLICE (Solar Inuences
on Climate and the Environment) nachvollzogen (Haigh, 1999a; Shindell et al., 1999) und im
Rahmen eines internationalen Modellvergleich-Projektes GRIPS (General Circulation Model
(GCM)-Reality Intercomparison Project for SPARC
1)
) mit den Ergebnissen von vier anderen
Klimamodellen verglichen. Da die verschiedenen Modellstudien die gleichen Ausgangsdaten
benutzten, erlaubte der GRIPS-Modellvergleich erstmals einen gezielteren Vergleich der zu
diesem Zeitpunkt existierenden Studien. Die Ergebnisse des GRIPS-Modellvergleiches bildeten
die Grundlage f

ur weitere systematische Studien in der vorliegenden Arbeit mit dem FUB-
CMAM, in denen die

aquatoriale Windklimatologie verbessert wurde.
Die Arbeit gliedert sich wie folgt: In Kapitel 1 wird die Sonne mit ihren Ph

anomenen und Eigen-
schaften beschrieben. Ein Schwerpunkt liegt dabei auf der Sonnenstrahlung, ihrer spektralen
Verteilung sowie ihrer Variabilit

at. Das Kapitel stellt eine Verbindung zwischen der Sonnen-
und der Klimaphysik her, die f

ur das Verst

andnis der vorliegenden Arbeit entscheidend ist. Im
Kapitel 2 wird ein

Uberblick

uber die existierenden Arbeiten zum Einuss der Sonnenvariabilit

at
auf das Klima gegeben, wobei der Schwerpunkt auf den Arbeiten zum 11-j

ahrigen Sonnen-
eckenzyklus in der Stratosph

are liegt. Am Ende dieses Kapitels werden die Mechanismen f

ur
den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus, wie sie zur Zeit bekannt sind, dargestellt. Im
Kapitel 3 werden das FUB-CMAM sowie die Weiterentwicklung des Strahlungsmodules und
die durchgef

uhrten Experimente detailliert beschrieben. Kapitel 4 gibt einen kurzen

Uberblick

uber den internationalen GRIPS-Vergleich der verschiedenen Sonnenexperimente. In Kapitel
5 werden der reine Sonneneinuss und im Kapitel 6 der Einuss von Sonne und QBO/SAO
dargestellt. Es erfolgt ein Vergleich mit vorangegangenen Modellstudien mit dem FUB-CMAM,
der die in der hier vorgestellten Arbeit erzielten Verbesserungen verdeutlicht. In Kapitel 7 wird
dann der Einuss auf die Troposph

are gezeigt, um schlielich die Ergebnisse der Arbeit in
Kapitel 8 zu diskutieren und ein weiteres Vorgehen aufzuzeigen.
1)
SPARC: Stratospheric Processes and their Role in Climate, Unterprogramm des
"
World Climate Research
Programmes (WCRP)\ der WMO.
Kapitel 1
Die Sonne
In diesem Kapitel werden nach einer kurzen historischen Einleitung die Charakteristika der
Sonne dargestellt. Der Schwerpunkt liegt insbesondere auf den Aktivit

atserscheinungen der
Sonne und daf

ur verwendeten Indizes sowie auf der Betrachtung der verschiedenen Bereiche
des Sonnenspektrums. Im letzten Abschnitt erfolgt dann eine

Uberleitung zur Strahlungsbilanz
des Klimasystems.
1.1 Historisches
Der folgende kurze geschichtliche R

uckblick soll zeigen, dass sich die Menschen schon seit
Jahrtausenden mit der Sonne und ihrer Variabilit

at besch

aftigten. Viele Ph

anomene konnten
aber erst sehr viel sp

ater erkl

art werden bzw. sind auch heute immer noch nicht vollst

andig
verstanden. Diese sehr fr

uhen und genauen astronomischen Beobachtungen unter anderem
der Sonne f

uhrten zur Entwicklung von verschiedenen Zeitmaen und Kalendern, z. B. zum
24-Stunden Tag, zum heute in der westlichen Welt gebr

auchlichen (Sonnen-)Kalender oder
dem auf die Babylonier zur

uckgehenden Mondkalender. Viele Bauten und Pyramiden in Mexi-
ko, Guatemala und

Agypten zeugen auch heute noch von dieser pr

azisen Beobachtungskunst.
Sie wurden so konstruiert, dass die Sonne oder ein anderer Himmelsk

orper zu bestimmten
Zeiten (z. B. zur Sommersonnenwende) an einem bestimmten Punkt (

uber einem Tempelbau)
unterging/erschien oder eine sonst dunkle Kammer genau zu diesem Tag mit Licht erf

ullt wur-
de. Ber

uhmte Beispiele hierf

ur sind die Ventilationssch

achte der K

onigskammer in der groen
Pyramide von Giseh und die Tempelanlage in Teotihuacan (Krupp, 1980). Seit dem 3. Jahr-
tausend v. Chr. gibt es Berichte aus S

udamerika, Mesopotamien,

Agypten, China und Indien

uber die Vorhersage von Sonnen- und Mondnsternissen (z. B. Lermer, 2000). Eine beson-
dere Bedeutung erlangte die Sonne z. B. in der

agyptischen
1)
, chinesischen und japanischen
Religion. Japan tr

agt auch heute noch die Sonne als Symbol auf seiner Landesfahne und wird
in der Landessprache als
"
Land der aufgehenden Sonne\ (jap. Nippon=Ursprung der Sonne)
bezeichnet.
Auch die Menschen in der Bronzezeit - und wahrscheinlich bereits die J

ager und Sammler -
interessierten sich f

ur die Geschehnisse am Himmel. Ein einzigartiges Zeugnis aus dieser Zeit
ist die im Sommer 2002 in Nebra (Sachsen-Anhalt) gefundene Himmelsscheibe (Abb. 1.1),
die die fr

uheste bekannte konkrete Himmelsdarstellung der Menschheitsgeschichte darstellt
1)
Z. B. wurde die Sonne (Aton) unter dem Pharao Amenophis IV. (1364-1347 v. Chr.) zur einzigen Gottheit
erkl

art und der Pharao selber nahm den Namen Echnaton - der dem Aton Wohlgef

allige - an (Lermer, 2000).
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Abbildung 1.1: Die Himmelsscheibe von Nebra; Quelle: http://www.archalsa.de/sterne/
(Schlosser, 2002). Auf der 3600 Jahre alten Bronzescheibe sind Sonne, Mond und Sterne dar-
gestellt. Die chaotisch verstreuten Sterne entsprechen dem nat

urlichen Erscheinungsbild des
Nachthimmels und enthalten vermutlich das Siebengestirn, die Plejaden (markante, helle Ster-
ne eines Sternhaufens) sowie Markierungen f

ur die Horizontdurchl

aufe der Sonne zur Sommer-
und Wintersonnenwende (Krome, 2002).
Die

altesten Beobachtungen (ca. 800 v. Chr) von Sonnenecken mit bloem Auge stammen aus
China (Charbonneau, 2000). Mit der Entdeckung des Fernrohres 1608 konnten dann auch die
Ph

anomene auf der Sonnenober

ache untersucht werden. 1610 entdeckten Johann Goldsmid
(1587-1616) in Holland, Thomas Harriot (1560-1621) in England, Galileo Galilei (1564-1642)
in Italien und Christoph Schreiner (1575-1650) in Deutschland etwa gleichzeitig die Sonnen-
ecken. Bevor man Fotos von den Sonnenecken machen konnte, gab es zahlreiche Physiker,
die die Sonnenecken und ihre Charakteristika bereits sehr genau zeichneten.
Im Folgenden wird nun genauer auf den heutigen Stand der Wissenschaft zur Sonne eingegan-
gen.
1.2 Entstehung, Lage und Aufbau der Sonne
Die Sonne ist ein Stern durchschnittlicher Gr

oe, der zusammen mit unserem Sonnensystem
(Heliosph

are) vor ungef

ahr 4,6 Milliarden Jahren durch die Verdichtung einer interstellaren
Wolke entstand (Schrijver und Title, 2001). Sie bendet sich etwa 8.5 kpc
2)
(ca. 30.000 Licht-
jahre
3)
) vom Zentrum unserer spiralf

ormig aufgebauten Galaxis entfernt (Abb. 1.2, rechts)
und liegt in der N

ahe einer riesigen rotierenden Scheibe, die aus sehr vielen Sternen besteht
(Abb. 1.2, links). Diese Sterne sind soweit von der Erde entfernt, dass wir sie nur als schwa-
ches Lichtband, die sogenannte Milchstrae wahrnehmen. Zusammen mit den Sternen in ihrer
Umgebung bewegt sich die Sonne mit einer Geschwindigkeit von 220 km/s in ungef

ahr 200 Mil-
lionen Jahren einmal um das Zentrum der Galaxis.
2)
Das Kiloparsek (kpc) steht in direkter Beziehung zur sogenannten Astronomischen Einheit (AE) (s.u.). Der
Erdbahnradius von 1 AE erscheint von einem 1 pc entfernten Stern unter dem Winkel von 1 Bogensekunde.
1 pc = 206.264,806 AE = 3,085677610
16
m  30 Milliarden km. (Bergmann et al., 2002)
3)
Das Lichtjahr (ly) ist eine vom pc unabh

angige Gr

oe, die die Laufzeit des Lichtes angibt: 1 ly =
9,46073047210
15
m (Bergmann et al., 2002).
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Abbildung 1.2: Schematischer Aufbau unserer Galaxis. Links: Schnitt senkrecht zur Symme-
trieebene. Die Punkte repr

asentieren die kugelf

ormigen Sternhaufen. (Bergmann et al., 2002)
Die Sonne ist der uns am n

achsten stehende Stern, um den sich die Erde sowie acht andere
Planeten
4)
auf ellipsenf

ormigen Bahnen bewegen. Sterne sind im Gegensatz zu den Plane-
ten selbstleuchtende Objekte, die sich in kleineren und gr

oeren Gruppen im Raum verteilt
benden und charakteristische Muster bilden (Sternbilder). Die N

ahe der Sonne erm

oglicht
eine Untersuchung ihrer

aueren Schichten und liefert somit wichtige Hinweise f

ur den Aufbau
anderer Sterne. Ihre Zustandsgr

oen (siehe Tab. 1.1) konnten sehr genau bestimmt werden
und werden als Bezugsgr

oen oder Maeinheiten f

ur andere Sterne benutzt (Bergmann et al.,
2002). Der mittlere Abstand zwischen der Sonne und der Erde (die groe Halbachse a der
schwach elliptischen Erdbahn) wurde als eine Astronomische Einheit (AE) deniert, betr

agt
149.598.000 km  1 AE, und wird f

ur die Bestimmung von Sternentfernungen benutzt (z. B.
Bergmann et al., 2002). Dieser mittlere Abstand variiert allerdings zwischen 1; 47110
11
m im
Perihel (sonnenn

achster Punkt der Erdumlaufbahn im Januar) und 1; 521  10
11
m im Aphel
(sonnenfernster Punkt im Juli) (Stix, 2002).
Sterne unterscheiden sich durch ihre Helligkeit und ihre Farbe, die R

uckschl

usse auf ihre Ober-


achentemperatur zulassen. Im sogenannten Hertzsprung-Russell Diagramm k

onnen Sterne
anhand ihrer Helligkeit und ihrer Ober

achentemperatur/Farbe eingeordnet werden. Die Son-
ne ist hiernach ein gelber Stern vom Spektraltyp G2V mit einer relativ geringen Temperatur
und einer relativ langsamen Rotation (Stix, 2002). Historisch bedingt werden die einzelnen
Spektraltypen von Sternen mit den Buchstaben O, B, A, F, G, K und M
5)
bezeichnet und
zu einer verfeinerten Unterteilung mit der Anzahl der f

ur ihre Identikation ben

otigten Spek-
trallinien (siehe Abschnitt 1.4.1). Sterntypen des Bereiches F, G und K, wie z. B. die Sonne,
lassen sich bereits mit zwei Linien eindeutig klassizieren (deswegen G2,
"
V\ beschreibt die
Leuchtkraftklasse) (Bergmann et al., 2002).
Die Sonne ist - wie jeder andere Stern - eine Kugel aus heiem Gas, in der der Druck von innen
nach auen abnimmt. Dabei herrscht ein Gleichgewicht zwischen dem nach auen gerichteten
4)
Reihenfolge der Planeten vom sonnenn

achsten zum -fernsten: Merkur, Venus, Erde, Mars, Jupiter, Saturn,
Uranus, Neptun und Pluto.
5)
Diese Spektralsequenz stellte eine Ordnung von Sternen der Hauptreihe nach sinkender Ober

achentem-
peratur dar (Lermer, 2000), die mit einer Farbklassikation verbunden ist, welche von blau (O)

uber wei (A)
zu gelb (G) und rot (M&N) reicht (Hoyt und Schatten, 1997). Seit ihrer Entstehung hat die Sonne einen
Anstieg der Ober

achentemperatur und damit einen Anstieg ihrer Leuchtkraft von 30% erlebt, der mit einer
Farb

anderung von r

otlich bis zum heutigen gelb einherging. F

ur die Zukunft wird mit einem weiteren Anstieg
der Helligkeit der Sonne gerechnet, der eventuell zu einem Verlassen der Hauptgruppe und der Umwandlung
der Sonne in einen roten Riesenstern verbunden sein k

onnte (Hoyt und Schatten, 1997).
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Radius
1)
R

= (6,9600,001)10
8
m = 109 Erdradien
Masse M

= (1,98890,0003)10
30
kg = 333.000 Erdmassen
Mittlere Dichte 

= 1,408 g/cm
3
= 0,26  Erddichte
Schwerebeschleunigung G

= 274,0 m/s
2
 28  Erdbeschleunigung
an der Ober

ache
Leuchtkraft L

= (3,8440,010)10
26
W
Solarkonstante S = 1367  3 W/m
2
Eektive Temperatur T
eff
= 5778  3 K
Tabelle 1.1: Ausgew

ahlte Zustandsgr

oen der Sonne (nach: Bergmann et al., 2002; Schaifers
und Traving, 1984).
1)
Der Sonnenradius ist wellenl

angenabh

angig: im Kontinuum um  =
700 nm erscheint die Sonne um 0,1
\
gr

oer als bei  = 400 nm. Die angegebenen Werte
beziehen sich auf eine Wellenl

ange zwischen 500 und 600 nm (Stix, 2002).
Druck und der nach innen gerichteten Eigengravitation (hydrostatisches Gleichgewicht) (Berg-
mann et al., 2002). Das Sonnengas besteht aus 92,1% Wassersto, 7,8% Helium und 0,1%
der schwereren Elemente, wie z. B. Sauersto (0,061%), Kohlensto (0,030%), Sticksto
(0,0084%), Neon (0,0076%), Eisen (0,0037%), Silizium (0,0031%), Magnesium (0,0024%),
Schwefel (0,0015%) und anderen (0,0015%) (Hoyt und Schatten, 1997). Die Sonne rotiert im
gleichen Drehsinn um ihre Achse wie der Umlaufsinn der Planeten. Ihre Rotation kann man
am besten anhand der Bewegung der Sonnenecken beobachten, welche von Ost nach West
bzw. von links nach rechts wandern
6)
(Gondolatsch et al., 1978). Am

Aquator betr

agt die
Rotationsgeschwindigkeit 2 km/s, was einer Rotationsdauer von 25 Tagen entspricht. Mit zu-
nehmender heliographischer Breite nimmt die Rotationsgeschwindigkeit ab (27 Tage bei einer
Breite von 40

, ca. 37 Tage an den Polen), weshalb man von dierentieller Rotation spricht
(Bergmann et al., 2002) (siehe Abb. 1.8).
Die Sonne besteht aus einem Kern, einer Strahlungszone und einer Konvektionszone,

uber
der sich die Photosph

are bendet, die als eigentliche Sonnenober

ache angesehen wird (siehe
Abb. 1.3). Aus der Photosph

are stammt die meiste der in der Erdatmosph

are ankommenden
Strahlung und somit ein Groteil der Informationen, die wir

uber die Sonne haben.

Uber der
Photosph

are erstreckt sich die sogenannte Chromosph

are, in der ein sehr starker Temperatur-
anstieg stattndet und dar

uber die Korona, die man w

ahrend einer totalen Sonnennsternis
sehen kann (Abb. 1.3). Diese unterschiedlichen Schichten der Sonne haben unterschiedliche
Charakteristika, die im Folgenden n

aher betrachtet werden. Heutige Kenntnisse der Sonne
beruhen auf Sonnenbeobachtungen, mit denen Modelle entworfen wurden, um die Prozesse
auf der Sonne nachzuvollziehen. Einige Prozesse auf der Sonne, wie z. B. der Sonnendynamo
(siehe Abschnitt 1.3) sind allerdings immer noch nicht hunderprozentig vestanden.
1.2.1 Das Sonneninnere
Im Kern (ca. 2/10 des Sonnenradius R

, Abb. 1.3:
"
core\) der Sonne benden sich 35%
der gesamten Sonnenmasse und es herrschen Temperaturen zwischen 13,5 bis 15,6 Millionen
K, weswegen die Hauptbestandteile der Sonne, Wassersto und Helium vollkommen ionisiert
sind. Sie bilden ein Plasma aus Elektronen, Protonen und Atomkernen, welches sich wie ein
6)
Bei dieser Denition bendet sich Norden oben, S

uden unten, Osten links und Westen rechts. Durch ein
astronomisches Fernrohr oder Teleskop sieht man das Bild der Sonne auf dem Kopf, d.h. S

uden oben und
Norden unten, Westen links und Osten rechts. Dreht man das Bild, so dass Norden oben ist, kommt es zu der
beschriebenen Lage von Ost und West, die scheinbar entgegengesetzt zu den irdischen Beziehungen ist.
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Abbildung 1.3: Schematische Darstellung der Sonne (Brasseur und Solomon, 1984).
ideales Gas verh

alt. Im Innern ist die Dichte des Gases am gr

oten und entspricht in etwa der
zw

olachen Dichte von Blei, mit zunehmendem Abstand vom Zentrum nimmt die Dichte ab.
Die Energieerzeugung der Sonne ndet durch Kernfusion nach dem

Aquivalenzprinzip zwischen
Masse und Energie von Albert Einstein (1879-1955) E = m  c
2
statt. Beim Verschmelzen
von vier Wasserstokernen entsteht ein Heliumkern (
4
He)
7)
, dabei wird die

ubersch

ussige
Masse in frei werdende Energie umgewandelt (Gondolatsch et al., 1978). Die wichtigsten Fu-
sionsreaktionen sind die Proton-Proton (pp-) Ketten ppI, ppII und ppIII, die zu 98,8% zur
Energieerzeugung in der Sonne beitragen (siehe Tab. 1.2, links). Neben den pp-Ketten lie-
fert auch der sogenannte CNO-Zyklus (siehe Tab. 1.2, rechts), der als erstes von C. F. von
Weizs

acker (1938) und H. Bethe (1939) untersucht wurde, einen wenn auch deutlich geringe-
ren Beitrag von 1,2% zur Energiegewinnung (Stix, 2002). Beim CNO-Zyklus wirken die Isotope
von C, N und O als Katalysatoren, das heit sie nehmen an den Reaktionen teil und werden
immer wieder neu gebildet. Ob die Energiegewinnung

uber eine pp-Kette oder den CNO-Zyklus
stattndet ist stark temperaturabh

angig. Die pp-Kette ndet ab ca. 5 Millionen K statt, bei
Temperaturen von 10 Millionen K setzt dann auch der CNO-Zyklus ein, der aber erst bei
7)
hochgestellt: Gesamtanzahl von Protonen und Neutronen.
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pp-Ketten CNO-Zyklus
Reaktion Q'[MeV] Q

e
[MeV] Reaktion Q'[MeV] Q

e
[MeV]
ppI p(p,e
+

e
)d 1,177 0,265
12
C(p,)
13
N 1,944
d(p,)
3
He 5,494
13
N(,e
+

e
)
13
C 1,513 0,707
3
He(
3
He,2p) 12,860
13
C(p,)
14
N 7,551
14
N(p,)
15
O 7,297
ppII
3
He(,)
7
Be 1,586
15
O(,e
+

e
)
15
N 1,757 0,997
7
Be(e
 
,
e
)
7
Li 0,049 0,815
15
N(p,)
12
C 4,966
7
Li(p,) 17,346
ppIII
7
Be(p,)
8
B 0,137
8
B(,e
+

e
)
8
Be

8,367 6,711
8
Be

(,) 2,995
Tabelle 1.2: Kernreaktionen der pp-Ketten (links) und des CNO-Zyklus (rechts). Die
Wassersto- und Heliumisotope werden mit
1
H=p,
2
H=d,
4
He= und
3
He bezeichnet. Ein
"
*\
kennzeichnet einen Kern, der sich in einem angeregten Zustand bendet. Die Energieabgabe
pro Reaktion ist Q = Q
0
+ Q

e
, wobei Q' der Teil ist, der an das W

armebad in dem die Re-
aktion stattndet abgegeben wird, und Q

e
die Energie, die von den Neutrinos mitgenommen
wird. Beispielsweise bedeutet die erste Reaktion der ppI-Kette, dass zwei Wasserstoprotonen
(p) zu einem schweren Wasserstokern (d=Deuteron) verschmelzen, wobei ein Positron (e
+
)
und ein Neutrino (
e
) entstehen. Erst nach zwei weiteren Reaktionen ist die ppI-Kette mit der
Bildung von
4
He= abgeschlossen. Die reagierenden Teilchen stehen immer vor, die resultie-
renden Partikel nach dem Komma; diese Schreibweise wird in der Kernphysik verwendet (in
Anlehnung an: Stix, 2002).
Temperaturen von 20 Millionen K bedeutender als die pp-Kette wird. Da im Innern der Sonne
Temperaturen von ungef

ahr 8-15 Millionen K herrschen,

uberwiegt die pp-Reaktion. Bei den
ablaufenden Reaktionen entstehen Elektronen-Neutrinos (
e
), elektrisch neutrale Teilchen, die
kaum Reaktionen mit Materie eingehen und daher die Sonne ungehindert verlassen k

onnen.
Bei passender Abstrahlungsrichtung erreichen sie weniger als 8 Minuten nach ihrer Entstehung
die Erde, wo sie nachgewiesen werden k

onnen (Lermer, 2000). Langj

ahrige Messungen erga-
ben allerdings nur etwa 1/4 des erwarteten Neutrinousses. Inzwischen wei man, dass die
verwendete Memethode nur einen Teil der Neutrinos mit Energien

uber 0,8 MeV erfasste.
Solare Neutrinos mit Energien unter 0,42 MeV k

onnen erst seit 1991 gemessen werden und
die verbliebene Dierenz zwischen Messung und Erwartung konnte mit der Umwandlung von
Elektronen-Neutrinos (
e
) in Myonen-Neutrinos (

) und Tauonen-Neutrinos (

) erkl

art wer-
den (Bergmann et al., 2002). Neben den Neutrinos entstehen auch noch elektromagnetische
Gammaquanten () und Positronen (e
+
), die sich nur durch die positive Ladung von Elektro-
nen unterscheiden und sofort wieder mit den reichlich vorhandenen Elektronen verschmelzen:
e
+
+e
 
! 2+E (Lermer, 2000). Der Massenverlust durch Kernfusionsprozesse (die Sonne
verliert jede Sekunde 4,25 Millionen Tonnen Masse) ist auch

uber gr

oere Zeitr

aume aufsum-
miert minimal im Vergleich zur Gesamtmasse der Sonne (Lermer, 2000).
An den Kern schliet sich die Strahlungszone (0,25R

<r<0,7-0,86R

, Abb. 1.3:
"
interme-
diate interior\)
8)
an, in der die Temperatur von etwa 10 Millionen K auf ungef

ahr 0,5 bis 1,5
8)
Die Werte f

ur die Gr

oe der einzelnen Schichten sowie deren Temperatur und Dichte schwankt in der
Literatur. Es wurde versucht sowohl die aktuellsten Literaturwerte zu verwenden (Stix, 2002) als auch die
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Millionen K sinkt und sich 64% der Sonnenmasse benden. Der Transport der im Kern durch
Wasserstofusion freigewordenen Energie ndet durch Strahlungsvorg

ange statt, bei denen
vielf

altige Emissions- und Absorptionsprozesse auftreten. Die Sonne ist ein riesiges thermody-
namisches System, bei dem nur der Temperaturunterschied zwischen dem heien inneren und
dem relativ kalten

aueren Bereich f

ur den Energietransport verantwortlich sein kann (Ler-
mer, 2000). Dieser Energietransport von W

arme kann grunds

atzlich

uber drei verschiedene
Arten stattnden:

uber W

armeleitung, -strahlung oder -konvektion. Die W

armeleitung, bei
der Energie direkt von einem Teilchen zum n

achsten weitergegeben wird, reicht nicht aus, um
die Gr

oenordnung des Energietransports in der Sonne zu erkl

aren. Der bedeutendste Prozess
ist die W

armestrahlung. Materieelemente, die sich weiter innen in der Sonne benden, sind
h

oheren Temperaturen ausgesetzt, so dass nach den Strahlungsgesetzen (siehe Anhang A.3)
mehr Energie abgestrahlt als absorbiert wird. Weiter auen liegende Materieteilchen erhalten
von innen mehr Energie und es resultiert ein von innen nach auen gerichteter Energiestrom
(Lermer, 2000). Die bei den Kernfusionsprozessen frei werdenden Gammastrahlen

ubertragen
durch den Compton-Eekt
9)
Energie auf die freien Elektronen des Plasmas. Beim Passieren
anderer geladener Teilchen geben diese wieder elektromagnetische Strahlung ab (Bremsstrah-
lung). Durch diesen Mechanismus wird die Sonnenenergie nur sehr langsam zur Ober

ache
transportiert. Man kann ausrechnen, dass die elektromagnetische Strahlung, welche die Sonne
heute verl

asst und die Erde nach wenigen Minuten erreicht, vor etwa 10 Millionen Jahren er-
zeugt worden ist (Gondolatsch et al., 1978). Im Vergleich zum Alter der Sonne ist dies jedoch
ein relativ geringer Zeitraum.
An die Strahlungszone schliet sich die Konvektionszone (0,86R

<r<R

, Abb. 1.3:
"
con-
vection zone\) an, in der sich nur noch 1% der Sonnenmasse bendet. Dort herrscht ein
groes Temperaturgef

alle und der Energietransport durch Strahlung reicht nicht aus, um ein
thermisches Gleichgewicht herzustellen. Der Energietransport ndet in dieser Schicht durch
Konvektion bis knapp unter die Sonnenober

ache (Photosph

are, siehe folgender Abschnitt)
statt. An manchen Stellen steigt die Temperatur im Innern sehr stark an, dieser Bereich dehnt
sich aus, die Dichte wird geringer als die der Umgebung und das Paket steigt adiabatisch
auf. Das adiabatische Temperaturgef

alle im Sonneninnern ist nur dort erf

ullt, wo sich die
Sonnenmaterie wie ein ideales Gas verh

alt, d.h. die Zusammenst

oe zwischen zwei Gasteil-
chen verlaufen nicht elastisch, sondern f

uhren zum Teil zur Stoionisation. Die aufsteigenden
Plasmapakete (1 km/s) decken einen Teil ihrer Ausdehnungsarbeit aus der Rekombinations-
energie, die bei der Vereinigung von Proton und Elektron zu einem H-Atom entsteht. Die
thermische Energie und damit die Temperatur der aufsteigenden Gaspakete sinkt in den soge-
nannten Wasserstokonvektionszonen langsamer als sonst (Gondolatsch et al., 1978).
1.2.2 Die Sonnenatmosph

are

Uber der Konvektionszone bendet sich die Photosph

are (Abb. 1.3:
"
photosphere\), eine
sehr d

unne Schicht von etwas mehr als hundert Kilometer Dicke, die die eigentliche Sonneno-
ber

ache bildet (Stix, 2002). Wie bereits erw

ahnt, kommt aus dieser d

unnen Schicht die meiste
Werte in Abb. 1.3 zu ber

ucksichtigen.
9)
Beim Compton-Eekt, der auch inelastische R

ontgenstrahlenstreuung genannt wird, st

ot ein Quant mit
einem Atomelektron zusammen, verliert dabei aber nur einen Teil seiner Energie an das anschlieend emittierte
Compton-Elektron und verl

asst das Atom mit vergr

oerter Wellenl

ange (Breuer, 1994).
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Abbildung 1.4: Aufnahme von dunklen Sonneneckenregionen, umgeben von der fadenf

ormi-
gen Penumbra, und der Granulation auf der Photosph

are, aufgenommen mit dem im Fr

uhjahr
2002 neu aufgestellten Schwedischen 1-m Sonnenteleskop auf dem
"
Roque de los Muchachos\
auf den Kanarischen Inseln (La Palma) (Scharmer et al., 2002).
Energie, die in der Erdatmosph

are ankommt, und somit ein Groteil der Information, die wir

uber die Sonne besitzen. Die Ober

achentemperatur betr

agt 6.000 bis 4.600 K (vgl. Abb. 1.3).
Von innen nach auen geht das solare Gas in der Photosph

are von optischer Undurchsichtig-
keit (optisch dick) zu einer kompletten Transparenz (optisch d

unn)

uber. Dieser

Ubergang
ist am deutlichsten erkennbar anhand der Spektrallinien (siehe Abschnitt 1.18) und erlaubt
den thermodynamischen Zustand der Sonne, ihre chemische Zusammensetzung und eine Viel-
zahl hydrodynamischer und hydromagnetischer Ph

anomene auf der Sonne zu untersuchen
10)
(Stix, 2002). Die Ober

ache der Sonne ist durch eine sehr starke K

ornigkeit gekennzeichnet,
die auch Granulation genannt wird (Abb. 1.3:
"
granular cells\ und Abb. 1.4). Die Granula
sind unregelm

aige, helle, polygonale Strukturen mit einem Durchmesser von ca. 1.000 km
(die mittlere Fl

ache eines Granulums ist mit der Fl

ache der iberischen Halbinsel vergleichbar
(Gondolatsch et al., 1978)) und einer Lebensdauer von 10 min. In den Granula steigt Materie
auf, w

ahrend sie in den Zwischengebieten absinkt (Bergmann et al., 2002). Die Geschwin-
digkeit, mit der die Materie radial nach auen str

omt betr

agt ungef

ahr 1 km/s. Auerdem
konnten sogenannte Supergranulationen nachgewiesen werden. Das sind groe Zellen mit ei-
nem Durchmesser von 30.000 km und einer Lebensdauer von einem Tag, die fast

uber die
gesamte Sonnenober

ache verbreitet sind. In ihnen sinkt Materie in der Mitte auf- und an
den R

andern ab und str

omt mit einer Geschwindigkeit von 0,5 km/s radial nach auen. Die
Ursache dieser Granulation ist die Instabilit

at tieferer Schichten gegen thermische Konvek-
tion (Bergmann et al., 2002). Die oben bereits beschriebene Wasserstokonvektionszone der
Sonne reicht nach Modellrechnungen bis zu einer Tiefe von 10
5
km und ist nur f

ur Bedin-
10)
Anhand einiger starker Spektrallinien (siehe Abschnitt 1.4.1) kann man den

Ubergang zu einem optisch
dicken Zustand der Atmosph

are beobachten und kann daraus schlieen, dass die Strahlung dieser Wellenl

ange
aus dem oberen Teil der Sonnenatmosph

are, der Chromosph

are, stammen muss (Stix, 2002).
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gungen 
500
11)
> 1 m

oglich. F

ur 
500
< 1 ist die Photosph

are gegen thermische Konvektion
stabil (Bergmann et al., 2002). Die Aufstiegsbewegungen in den Granuala werden durch die
stabile Schichtung in der oberen Photosph

are aufgehalten, die sich wie eine Membran verh

alt
und zu Schwingungen (globale 5-Minuten Oszillationen der ganzen Sonnenober

ache) ange-
regt wird. Ein Transport nach auen erfolgt teilweise durch Kompressionswellen (Schallwellen,
Abb. 1.3:
"
sound waves\). Mechanische Energie wird in Form von akustischem Rauschen in
h

ohere Schichten transportiert. Dort w

achst die Amplitude der longitudinalen Schwingung des
Gases wegen des steilen Dichteabfalls in der oberen Photosph

are stark an,

uberschreitet die
Phasengeschwindigkeit der Wellen und f

uhrt zur Entstehung von Stofronten. In den Sto-
fronten wird die mechanische Schwingungsenergie in die Energie untergeordneter thermischer
Bewegungen umgewandelt, was zu einer Aufheizung f

uhrt (vgl. Abb. 1.3).
Zeitlich ver

anderliche Ph

anomene wie z. B. Sonnenecken und Fackeln (siehe Abschnitt 1.3.1)
treten in der Photosph

are auf und beeinussen die Variabilit

at der solaren Emission in unter-
schiedlichen Wellenl

angenbereichen (siehe Abschnitt 1.4.1).
Chromosph

are und Korona
Die Helligkeit der Photosph

are verhindert, dass man die h

oheren Schichten der Sonnenatmo-
sph

are, die Chromosph

are und die Korona (Abb. 1.3:
"
chromosphere\,
"
corona\), direkt
beobachten kann. Nur w

ahrend einer totalen Sonnennsternis kann man die farbenpr

achtige
Chromosph

are sehen. In ca. 1.500 km H

ohe

uber der Photosph

are benden sich viele schmale,
helle Flammenzungen, die Spiculae (engl.
"
spicules\, vgl. Abb. 1.3), die durch eine H

ohe von
etwa 5.000 km, eine Breite von 500 km, eine Temperatur von 10
4
K und eine Aufstiegsge-
schwindigkeit von 25 km/s gekennzeichnet sind (Bergmann et al., 2002). In der Chromosph

are
ndet man als feinste Strukturelemente kleine
"
K

orner\ mit einer Gr

oe von 1.000 km, die
mit den Spiculae (Abb. 1.3:
"
spicules\) identiziert werden k

onnen. Diese sind zu B

uscheln
geh

auft und bilden das chromosph

arische Netzwerk, welches mit den Zellen der (photosph

ari-
schen) Supergranulation identisch ist (Bergmann et al., 2002). Zwischen den hellen Spiculae
ndet man dunkle Sprenkel (engl.
"
mottles\), die ebenfalls in Verbindung zum Netzwerk ste-
hen und durch einen starken Anstieg des Magnetfeldes (siehe Abschnitt 1.3) gekennzeichnet
sind (Stix, 2002).
Oberhalb der Chromosph

are bendet sich die Korona, die weilich leuchtet. Mit Hilfe eines
Koronographen kann man die Korona jederzeit beobachten, jedoch ist das zu einer totalen
Sonnennsternis am besten und detailliertesten m

oglich. Mit Hilfe von Spektralaufnahmen
konnte man zeigen, dass es drei verschiedene Komponenten gibt, die sich

uberlagern: Erstens
die K-Korona (rein kontinuierliches Spektrum, gleiche Intensit

atsverteilung wie das Kontinuum
der Photosph

are, siehe Abschnitt 1.4.1), zweitens die L-Korona (reines Emissionslinienspek-
trum) und drittens die F-Korona (
"
Fraunhofer-Korona\, das Spektrum entspricht fast genau
dem Photosph

arenspektrum mit den Fraunhofer-Linien) (Bergmann et al., 2002).
Die Korona bezieht ihre Energie aus den mit Konvektion und Zirkulation verbundenen Bewe-
gungen des Plasmas aus darunterliegenden Schichten.

Uber die Magnetfelder (siehe Abschnitt
1.3) ist das koronale Plasma mit den subphotosph

arischen Schichten gekoppelt. Das heie ko-
ronale Plasma (T 510
5
K) erstreckt sich in weitem Abstand von der Sonne und dehnt sich
permanent aus. Die hohen Temperaturen in den sogenannten koronalen B

ogen kann man mit
der in der Korona dominierenden magnetischen Wechselwirkung erkl

aren: die Energiedichte
11)

500
: optische Tiefe im Kontinuum bei der Wellenl

ange 500 nm.
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des Magnetfeldes ist gr

oer als die thermische Energiedichte des Gases. In den sogenannten
koronalen L

ochern (siehe Abb. 1.5) am Nord- und S

udpol der Sonne entsteht der schnelle
Sonnenwind (Abb. 1.3:
"
solar wind\), der eine Partikelstrahlung aus Elektronen, Protonen
und -Teilchen mit Geschwindigkeiten von 750 km/s ist (Stix, 2002). Der m

ogliche Einuss
dieser Partikelstrahlung auf das Klima wird in Kapitel 2 diskutiert. Der Sonnenwind ist langsa-
mer und weniger variabel in niedrigeren heliographischen Breiten. Insgesamt verliert die Sonne
pro Jahr durch diesen kontinuierlichen Sonnenwind aber nur 10
 14
ihrer Masse.
1.3 Das Magnetfeld der Sonne
Das Magnetfeld der Sonne ist der Ursprung der vielf

altigen solaren Aktivit

at wie z. B. Sonnen-
ecken, Fackeln, Protuberanzen und Eruptionen (Stix, 2002), welche im Folgenden (Abschnitt
1.3.1) n

aher beschrieben werden. Der Zusammenhang zwischen der solaren und der magneti-
schen Aktivit

at wurde bereits 1850 etwa gleichzeitig von Gautier, Sabine und Wolf bemerkt
(Hoyt und Schatten, 1997). Das solare Magnetfeld entsteht durch das Zusammenspiel von
Rotations- und Konvektionsprozessen in den

aueren 29% des Sonnenradius (200.000 km).
Diese Bewegungen f

uhren zu elektrischen Str

omen, welche Magnetfelder hervorrufen, die ih-
rerseits wieder elektrische Str

ome hervorrufen. Dies ist der sogenannte Dynamoeekt (Schrijver
und Title, 2001). Mit Hilfe von Modellen versucht man, die Sonnendynamotheorie
12)
nachzu-
vollziehen, allerdings ist das bisher nicht vollst

andig gelungen (Weiss und Tobias, 2000). Die
Symmetrie zwischen magnetischen und elektrischen Feldern (B
13)
und E) wird anhand der
Maxwell-Gleichungen deutlich (Stix, 2002):
divB = 0; (1.1)
rotB = j; (1.2)
rotE =  
_
B; (1.3)
mit der elektrischen Stromdichte j und der magnetischen Permeabilit

at  ( = 4  10
 7
Vs/Am f

ur den freien Raum);
_
B = zeitliche Ableitung von B. In Gl. 1.2 ist der Verschiebungs-
strom (eine zeitliche

Anderung des elektrischen Feldes) vernachl

assigt worden, was in guter
N

aherung einer nicht relativistischen Approximation (jvj  c) oder
"
langsamen\ Ph

anome-
nen entspricht. Die Gleichung 1.2 besagt, dass Str

ome, d.h. bewegte Ladungen, Magnetfelder
erzeugen, deren geschlossene Feldlinien die Str

ome umkreisen. Gleichung 1.3 besagt, dass sich

andernde Magnetfelder elektrische Felder erzeugen, deren geschlossene Feldlinien die

Ande-
rungsrichtung des Magnetfeldes umkreisen.
In ihrer urspr

unglichen Form (z. B. Gerthsen, 1995) dr

ucken die Maxwell-Gleichungen bis auf
die Tatsache, dass es zwar elektrische, aber keine magnetischen Ladungen und Str

ome gibt,
die v

ollige Symmetrie zwischen elektrischem und magnetischem Feld aus. Sie machen deut-
lich, dass ein sich zeitlich

anderndes elektrisches Feld ein magnetisches Wirbelfeld erzeugt,
genauso wie ein sich zeitlich

anderndes Magnetfeld ein elektrisches Wirbelfeld erzeugt.

Uber-
all auf der Sonne gibt es gen

ugend freie Elektronen, so dass ein elektrischer Strom ieen
kann, der eine Bewegung der negativ geladenen Elektronen relativ zu den positiv geladenen
12)
Die geomagnetische Vorl

aufermethode f

ur die Dynamotheorie geht auf Brown und Williams (1969) und
Ohl und Ohl (1979) zur

uck (Hoyt und Schatten, 1997). 1978 entwickelten Schatten und Kollegen eine Dyna-
motheorie, um die solare Aktivit

at vorherzusagen, als Eingabe daf

ur dienten verschiedene solare Indizes (Hoyt
und Schatten, 1997).
13)
Vektoren sind dick gedruckt.
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Abbildung 1.5: Aufbau der Sonne mit einigen wichtigen Aktivit

atserscheinungen im jeweiligen
Spektralbereich, in dem sie erkennbar sind (http://sohowww.nascom.nasa.gov/).
Ionen darstellt (Stix, 2002). Durch die Sonnenrotation entsteht dann das Sonnenmagnetfeld,
welches sich im Gegensatz zum Erdmagnetfeld relativ weit an der Ober

ache bendet. Die
elektrische Leitf

ahigkeit der Konvektionszone, in der man eine v

ollige Inonisation des Gases
annimmt, erreicht sehr hohe Werte ( ' 0.003T
3=2
A/Vm). In der Photosph

are und Chromo-
sph

are ist die Temperatur so niedrig, dass die Hauptbestandteile Wassersto und Helium fast
vollst

andig neutral sind. Schwerere Elemente mit niedrigerem Ionisierungslevel erm

oglichen
dennoch eine elektrische Leitf

ahigkeit, die allerdings im Vergleich zur Konvektionszone redu-
ziert ist. Es kann allerdings zu groen horizontalen Gradienten der elektrischen Leitf

ahigkeit
kommen. Beispielsweise kann der Temperaturunterschied in Sonnenecken (siehe Abschnitt
1.3.1) zu einer Variation der Leitf

ahigkeit von einer Gr

oenordnung f

uhren. Wenn Kollisionen
selten vorkommen und das Magnetfeld stark ist, kann die Leitf

ahigkeit anisotrop (richtungs-
abh

angig) werden, was in der Chromosph

are und Korona wichtig wird.
Die vielf

altigen Ph

anomene der Sonnenatmosph

are, die im Zusammenhang mit dem Sonnen-
magnetfeld stehen und zu verschiedensten Aktivit

atserscheinungen f

uhren, werden nun genauer
beschrieben.
1.3.1 Aktivit

atserscheinungen
In Zeiten starker Aktivit

at gibt die Sonne Energie in ganz unterschiedlicher Form ab, z. B. als
beschleunigte Teilchen, groe Bewegungen von Masse und in unterschiedlichen Spektralbe-
reichen emittierte Strahlung von Gamma-Strahlung bis hin zu Radiowellen (Stix, 2002). Eine
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Vielzahl von Beobachtungstechniken erlaubt eine Beschreibung der verschiedenen Ph

anomene,
denen ganz unterschiedliche Namen gegeben wurden. Manchmal treten diese Ph

anome isoliert
auf, aber meistens besonders im Fall groer Ereignisse stehen diese miteinander in Verbindung.
Sonnenecken
Die au

alligste und bekannteste Intensit

atsschwankung der Solarstrahlung geht mit dem 11-
j

ahrigen Sonneneckenzyklus einher, der nach seinem Entdecker auch Schwabe
14)
-Zyklus ge-
nannt wird. Dieser Zyklus ist allerdings nicht ganz regelm

aig und im Abstand von 8-17 Jahren
tritt eine maximale bzw. minimale Anzahl von Sonnenecken auf. Als Ma f

ur die H

augkeit
von Sonnenecken wurde 1848 von R. Wolf (1816-1893) die Sonneneckenrelativzahl R ein-
gef

uhrt: sind an einem Tag g Fleckengruppen mit insgesamt f Einzelecken vorhanden, so
betr

agt die Relativzahl f

ur diesen Tag: R = k(10g+ f), wobei k ein Normierungsfaktor ist
15)
.
Eine andere Beschreibung f

ur die Sonnenecken ist neben der Sonneneckenrelativzahl die
sogenannte Gruppensonneneckenzahl (Hoyt und Schatten, 1997). Zwischen der von den Son-
nenecken bedeckten Fl

ache und der Relativzahl R besteht im Mittel eine lineare Beziehung.
Die prozentual von den Sonnenecken bedeckte Fl

ache der sichtbaren Sonnenhemisph

are ist in
Abb. 1.6 dargestellt. Aufzeichnungen von Sonnenecken reichen bis etwa 1610 zur

uck (siehe
auch Abb. 1.12).
Ein Sonneneck besteht aus einem dunkleren Kern, der sogenannten Umbra, und einem weni-
ger dunklen Hof, der sogenannten Penumbra (siehe Abb. 1.4 und 1.5). In den Sonnenecken
liegt die Temperatur ca. 2.500 K niedriger als in benachbarten Photosph

arengebieten, das
heit dort wird weniger Sonnenenergie abgestrahlt.

Uber die Spektren von Sonnenecken, in
denen man eine Aufspaltung der Fraunhofer-Linien (siehe Abschnitt 1.4.1) durch den Zeeman-
Eekt
16)
beobachten kann, wurden magnetische Flussdichten von bis zu B=0.4 Tesla (T)
bestimmt, das entspricht in etwa dem 10
4
-fachen des Erdmagnetfeldes, wobei das Feld in der
Umbra senkrecht zur Sonnenober

ache verl

auft (Bergmann et al., 2002). Die Abk

uhlung der
14)
Samuel Heinrich Schwabe (1789-1875) entdeckte 1843 eine etwa 10-j

ahrige Periode der Sonnenecken.
Eine Ver

oentlichung dieses Ergebnisses in den
"
Astronomischen Nachrichten\ erregte so lange wenig Aufse-
hen bis seine Sonneneckendaten 1851 in Alexander von Humboldts (1769-1859) ber

uhmtem Werk
"
Kosmos\
(Volumen III) ver

oentlicht wurden (Charbonneau, 2000). Vor Schwabe f

uhrte William Herschel (1738-1822)
von 1800 bis 1826 Sonneneckenbeobachtungen durch. Ein vollst

andiger historischer

Uberblick

uber die Be-
obachtung von Sonnenph

anomenen ist in Hoyt und Schatten (1997) zu nden.
15)
k = 1 f

ur den von Wolf benutzten Fraunhofer-Refraktor in Z

urich, der 8 cm

Onung und eine 64-
fache Vergr

oerung hat. F

ur andere Beobachtungsinstrumente wird der Faktor k bestimmt, indem man den
mit diesem Instrument erhaltenen Wert f

ur 10g + f mit der t

aglich ver

oentlichten Z

uricher/Wolf Standard-
Relativzahl vergleicht (Gondolatsch et al., 1978). Wenn nur ein Einzeleck vorhanden ist, betr

agt die Standard-
Relativzahl R = 11, der gr

ote Wert von R wurde 1957 mit 201,3 beobachtet. Wolf rekonstruierte 1868 die
Sonnenaktivit

at von 1700 an, welche danach vom Z

uricher Observatorium weitergef

uhrt wurde (Hoyt und
Schatten, 1997).
16)
Bringt man ein Atom in ein Magnetfeld, so erfahren die um den Kern kreisenden Elektronen wie alle
elektrischen Str

ome in Magnetfeldern Kr

afte, die zu einer zus

atzlichen Drehung des ganzen Atoms um die
Richtung des Magnetfeldes f

uhren. Hat die Drehbewegung die gleiche Richtung wie die Bahnbewegung des
Elektrons, addieren sich die Geschwindigkeiten und die Energie des Elektrons w

achst, w

ahrend sie bei ge-
genl

auger Bewegung abnimmt. Die Energie

anderung ist proportional zur magnetischen Flussdichte B und ist
abh

angig von der Lage der Elektronenbahnebene relativ zum Magnetfeld. Die Energieniveaus spalten sich im
Magnetfeld in mindestens zwei Komponenten auf, was auch zu einer Aufspaltung der Spektrallinien f

uhren
muss, die beim

Ubergang der Elektronen von einem Energieniveau zu einem anderen entstehen (Gondolatsch
et al., 1978).
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Abbildung 1.6: Oben: Schmetterlingsdiagramm (engl.
"
buttery diagram\), welches die he-
liographische Breite der Sonnenecken seit Mai 1874 zeigt. Unten: Zyklische Variation der von
den Sonnenecken prozentual bedeckten Fl

ache der sichtbaren Sonnenhemisph

are f

ur den glei-
chen Zeitraum mit der Nummerierung des jeweiligen Sonneneckenzyklus (Weiss und Tobias,
2000).
Flecken relativ zu ihrer Umgebung l

at sich direkt als Folge der starken Magnetfelder im In-
nern der Flecken erkl

aren: unter der Annahme, dass w

ahrend der Lebensdauer eines Flecks
Gleichgewicht zwischen dem Gasdruck im Fleck plus dem magnetischen Druck senkrecht zu
den Magnetfeldlinien und dem Gasdruck der umliegenden Photosph

are besteht, ergibt sich f

ur
einen typischen Fleck mit B=0.15 T eine Druckerniedrigung, die einer Temperaturdierenz von
2.500 K entspricht (Bergmann et al., 2002). Sonnenecken besitzen einen Durchmesser von ca.
10
4
km, in Extremf

allen auch bis zu 10
5
km, d.h. ihr Durchmesser kann also bis zu zehnmal so
gro wie der Erddurchmesser sein (Hoyt und Schatten, 1997). Sie treten bevorzugt in Gruppen
auf, die zwei Hauptecken unterschiedlicher magnetischer Polarit

at besitzen (bipolare Gruppe)
(Abb. 1.7), bilden sich innerhalb von Stunden und verschwinden innerhalb eines Tages, nur
gr

oere Gruppen bleiben l

anger erhalten (bis zu 100 Tage). Der in Rotationsrichtung vorne
liegende p-Fleck (p=proceeding) bendet sich n

aher am

Aquator als der nachfolgende f-Fleck
(f=following) (Lermer, 2000). Die ersten Flecken eines neuen Zyklus treten stets in hohen
heliosph

arischen Breiten (35

) auf und erscheinen sp

ater immer n

aher am Sonnen

aquator
(bis zu einer Breite von 8

) (Abb. 1.6). Die 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklen werden seit
dem Minimum 1755 numeriert. Der Zyklus Nr. 20 begann beispielsweise 1755+19 11 = 1964
(nach der Z

uricher Statistik genau Mitte September 1964) (Gondolatsch et al., 1978). Der
Zyklus Nr. 19 besitzt die h

ochste solare Aktivit

at seit Beginn der Teleskop Messungen (Hoyt
und Schatten, 1997). W

ahrend eines Zyklus bleibt die Polarit

at der beiden Hauptecken erhal-
ten und ist auf der Nord- und der S

udhalbkugel der Sonne entgegengesetzt f

ur den im Sinne
der Sonnenrotation vorangehenden Fleck (Halesches Polarit

atsgesetz, Bergmann et al. (2002))
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Abbildung 1.7: Polarit

at der bipolaren magnetischen Regionen auf der Nord- und S

udhalb-
kugel der Sonne w

ahrend des 18., 19. und 20. Aktivit

atszyklus.
 magnetischer Nordpol,  magnetischer S

udpol (Gondolatsch et al., 1978).
(vgl. Abb. 1.7). Nach einem Sonneneckenzyklus kehrt sich die Polarit

at um, ein vollst

andiger
magnetischer Zyklus dauert also 22 Jahre (Abb. 1.7).
Die Bipolarit

at der Flecken und ihr

aquatorw

artiges Wandern w

ahrend eines Zyklus lassen sich
mit der dierentiellen Rotation
17)
der Sonne erkl

aren. Aufgrund dieser dierentiellen Rotation
kommt es im Inneren zu groen Str

omen freier Ionen (H
+
) und Elektronen, die nach Gl. 1.1
wiederum ein Magnetfeld in Richtung der Sonnenachse zur Folge haben. Das Magnetfeld der
Sonne verl

auft, wie bereits beschrieben wurde, nahe an der Ober

ache (siehe Abb. 1.8, 1). Die
Feldlinien sind in der Materie
"
eingefroren\, k

onnen also ihre Orientierung relativ zur Materie
nicht

andern, weil die Leitf

ahigkeit des Sonnenplasmas so hoch ist. Durch die dierentielle Ro-
tation dehnen sich die Feldlinien aus und werden um die Sonne
"
herumgewickelt\ (Abb. 1.8,
2-4). Je mehr sich die Magnetfeldlinien aufwickeln, desto mehr konzentrieren sie sich am

Aqua-
tor, wo die Magnetfeldinstabilit

aten gr

oer werden. Dort, wo die Feldlinien die Photosph

are
durchstoen bildet sich eine bipolare Gruppe (siehe Abb. 1.8, 5), die mit fortschreitender Zeit

aquatorw

arts wandert. Am Ende schlieen sich die Magnetfelder

aquator

ubergreifend
"
kurz\
und es beginnt ein neuer Zyklus mit entgegengesetzer magnetischer Polarit

at (Lermer, 2000).
Die dierentielle Rotation der Sonne f

uhrt dazu, dass ein anf

anglich poloidales (radialsym-
metrisches) Feld in ein toroidales (Form eines Torus) umgewandelt wird (Hoyt und Schatten,
1997) (vgl. auch Abb. 1.8). Oberhalb der Photosph

are expandiert das Magnetfeld einer bipo-
laren Gruppe wegen des sehr niedrigen Gasdrucks in die Sonnenkorona hinaus. Dabei halten
die geschlossenen Magnetfeldlinien das d

unne, heie Plasma fest und es entstehen sogenannte
"
koronale B

ogen\, die man im R

ontgenbereich beobachten kann (Bergmann et al., 2002). Der
Sonnenwind entsteht durch Materieabstr

omung auerhalb der bipolaren magnetischen Gebie-
te entlang oener Feldlinien und ist direkt an den sogenannten Koronalstrahlen zu erkennen
(siehe Abb. 1.9).
Die feinere Au

osung der Sonnenbeobachtung, z. B. Filtergramme der Chromosph

are, erm

oglich-
te die Entdeckung von d

unnen, vertikalen magnetischen Flussr

ohren (engl.
"
tubes\) mit einem
Durchmesser von 100 bis 200 km, in denen sehr hohe Flussdichten von 0.1 bis 0.2 T existie-
ren. Sie treten als kleine helle Punkte in Filtergrammen der Chromosph

are auf, sind auf die
Randbereiche der Supergranulationszellen (siehe Abschnitt 1.2.2) konzentriert und bilden da-
17)
Richard Carrington entdeckte zwischen 1853 und 1861 die dierentielle Rotation der Sonne, weswegen
diese auch manchmal Carrington-Rotation genannt wird. Seine Beobachtungen, dass sich die Sonnenecken in
unterschiedlichen heliosph

arischen Breiten bilden, wurde 1904 von Maunder in einem sogenannten Maunder-
Schmetterlingsdiagramm (siehe Abb. 1.6) graphisch dargestellt (Hoyt und Schatten, 1997).
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Abbildung 1.8: Schematische Darstellung des
"
Aufwickelns\ der Magnetfeldlinien der Sonne
(Lermer, 2000).
mit das chromosph

arische Netzwerk (siehe Abb. 1.9). In der oberen Chromosph

are werden
diese Flussr

ohren trichterf

ormig breiter und es steigen aus ihnen die Spiculae (siehe Abschnitt
1.2.2) auf (siehe Abb. 1.9). Vermutlich entstehen die Flussr

ohren an den R

andern der Konvek-
tionszellen durch Kompression des von der Mitte nach auen str

omenden Gases, da dort die
kinetische Energiedichte gro gegen die magnetische Energiedichte ist und so die eingefrorenen
vertikalen Feldlinien mitgenommen werden.
In der N

ahe der Rotationspole der Sonne beobachtet man Magnetfelder gleicher Polarit

at, so
dass der Eindruck eines Dipolfeldes entsteht (vgl. Abb. 1.8, 1). Damit kann man unter ande-
rem die Polarstrahlen der w

ahrend eines Fleckenminimums abgeplatteten Korona
18)
erkl

aren
(Bergmann et al., 2002).
Neben den Sonnenecken, f

ur die sehr lang zur

uckreichende Aufzeichnungen existieren, gibt
es allerdings auch andere Messgr

oen f

ur die Aktivit

at der Sonne (siehe Abschnitt 1.3.2).
Fackeln, Plages
Fackeln (engl.
"
faculae\) sind helle, 5.000 bis 50.000 km groe Gebiete, die auf der ganzen
Sonnenscheibe (Photosph

are und Chromosph

are) vorkommen und im monochromatischen
19)
Licht (etwa in H

oder H und K des Ca II; Emissionslinien im UV-Bereich) beobachtbar sind
(Abb. 1.5: helle Gebiete auf der Chromosph

are und Abb. 1.10). Sie treten in Aktivit

atszentren
18)
Die Form der Korona unterscheidet sich zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum: im Maximum
hat die Korona eine symmetrische, runde Form, w

ahrend sie im Minimum eine Ausdehnung in der

Aquatorzone
sowie Polarstrahlen aufweist.
19)
griech.-nlat.: einfarbig, nur zu einer Spektrallinie geh

orig.
20 1. Die Sonne
Abbildung 1.9: Magnetfeldstruktur und Supergranulation (Bergmann et al., 2002).
und in der N

ahe von Sonnenecken auf und haben eine gr

oere Ausdehnung und Lebensdauer
als die Sonnenecken. Im Durchschnitt existieren die Fackelgebiete dreimal so lange wie die
zugeh

origen Fleckengruppen. Da die Fackeln nicht nur in der N

ahe von Sonnenecken, sondern
auch in der N

ahe von magnetischen Aktivit

atsgebieten ohne Flecken auftreten, eignen sie sich
bedeutend besser als die Sonnenecken als Indikator f

ur die Bereiche und die St

arke der
Sonnenaktivit

at (siehe Abschnitt 1.3.2). Innerhalb der chromosph

arischen Fackeln treten die
st

arksten Aktivit

atserscheinungen der Sonnenatmosph

are, die sogenannten Eruptionen (siehe
unten), auf. Neben den Fackeln gibt es noch die sogenannten Plages (frz.
"
Strand\), breite
helle Regionen in der Chromosph

are, die man ebenfalls im monochromatischen Licht, z. B.
der Ca II K Emissionslinie, sehen kann (Hoyt und Schatten, 1997). Sie treten gemeinsam mit
den Fackeln auf, haben aber eine andere r

aumliche Ausdehnung.
Die Protuberanzen, Filamente
Protuberanzen (engl.
"
prominences\) sind auallende, leuchtende Materiewolken in der Chro-
mosph

are und Korona (Abb. 1.5), die auch in aktiven Gebieten entstehen und bei Sonnenn-
sternissen besonders gut am Sonnenrand als helle B

ogen zu sehen sind (Lermer, 2000). Mit
Hilfe von Spektroheliographen und Koronographen kann man Protuberanzen auch auerhalb
von Sonnennsternissen beobachten. Protuberanzen bestehen aus Materie, die aus dichteren
Teilen der Korona l

angs der magnetischen Feldlinien nach unten abiet, manchmal wird auch
Materie aus der Chromosph

are nach oben gerissen. Die k

uhlere und damit dichtere Materie
wird sozusagen vom Magnetfeld
"
getragen\. Es gibt aber auch station

are Protuberanzen, die
ihre

auere Gestalt wenig

andern und monatelang bestehen k

onnen, bis alle Materie entlang der
Feldlinien abgeossen ist. Und es gibt eruptive und Fleckenprotuberanzen, bei denen schnell
ablaufende, heftige Materiebewegungen

uber Flecken oder Eruptionen stattnden (Lermer,
2000). Protuberanzen k

onnen nicht nur am Sonnenrand, sondern auch auf der Sonnenscheibe
beobachtet werden. Da ihre Temperatur deutlich unterhalb der Temperatur in der Korona
von 10
6
K liegt, erscheinen sie auf Spektroheliogrammen oder Filtergrammen (H

oder an-
derer starker Fraunhofer-Linien) als dunkle, lange F

aden oder gr

oere, langgestreckte Gebilde
auf hellerem Untergrund (Abb. 1.10). Protuberanzen in dieser Erscheinungsform werden Fila-
mente genannt, da man erst sp

ater erkannte, dass es sich um ein und dieselbe Erscheinung
handelt. Filamente sind schmale, lange, sich schnell ver

andernde Gebilde (im Mittel 7.000 km
dick, 40.000 km hoch, 200.000 km lang, T  10.000 K) mit einer Lebensdauer von mehreren
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Abbildung 1.10: Bild der ganzen Sonnenscheibe in der H-alpha Linie ohne Randverdunklung
(dieser Eekt wurde subtrahiert) aufgenommen am 29.10.1997 auf dem Big Bear Solar Obser-
vatory in Boulder/Colorado, USA (http://www.bbso.njit.edu/). Zu erkennen sind die dunklen
Filamente sowie helle Fackelgebiete.
Stunden oder Tagen. Bei ihrer Entstehung sind die Filamente meridional orientiert, werden
dann aber durch die dierentielle Rotation der Sonne langsam in Ost-West-Richtung gedreht
(Schaifers und Traving, 1984).
Sonneneruptionen
Besonders spektakul

are Aktivit

atserscheinungen der Sonne sind die sogenannten Sonnenerup-
tionen (engl.
"
ares\), welche im sichtbaren Bereich durch ein pl

otzliches helles Aueuchten
eines eng begrenzten Gebietes vorwiegend im Licht der H-Linie gekennzeichnet sind (Abb.
1.5). Die Helligkeit steigt f

ur einige Minuten an und nimmt langsam wieder ab (in ca. 30 min
bis 1 Std.) (Stix, 2002). Die Gebiete, in denen Sonneneruptionen vorkommen, liegen zwischen
oder nahe bei Sonnenecken, also dort, wo starke Magnetfelder verschiedener Polarit

at nahe
beieinander liegen (Bergmann et al., 2002). Die Sonneneruptionen treten oft direkt nach dem
Verschwinden von Filamenten auf, das Magnetfeld im Filament wird instabil und das Filament
bricht in die Korona aus, typischerweise in Form von einem sich ausdehnenden Bogen mit
Geschwindigkeiten von einigen hundert km/s, was besonders spektakul

ar aussieht, wenn es als
eruptive Protuberanz am Sonnenrand auftritt (Stix, 2002). Bei groen Flares ist eine gesamte
Energieproduktion von 10
25 26
J (das ist fast die Energieabgabe der ganzen Sonne pro Se-
kunde) m

oglich und es treten Verst

arkungen in fast allen Bereichen des elektromagnetischen
Spektrums (siehe Abschnitt 1.5.2) auf: die chromosph

arische und koronale Emission im UV
und im Bereich der weichen R

ontgenstrahlung ist verst

arkt, auch harte R

ontgenstrahlung und
Gamma-Strahlung mit Energien bis zu 1 GeV wurden beobachtet. Die Radiofrequenzstrahlung
des Meterwellenbereiches auf der anderen Seite des Spektrums w

achst auf das 10
4
-fache ihrer
ruhigen St

arke (engl.
"
outbursts\, siehe Abb. 1.16) an (Stix, 2002).
Koronale Materieausbr

uche (engl.
"
coronal mass ejections\ (CME)) sind blasenf

ormige Aus-
br

uche, die oft im Zusammenhang mit eruptiven Protuberanzen beobachtet werden. Der Name
"
koronale Materie\ bedeutet nicht, dass Materie aus der Korona ausgestoen wird, sondern
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Abbildung 1.11: Die Magnetosph

are der Erde (Lermer, 2000).
dass

uberhaupt Materie abgesondert wird, was man in der Korona sehen kann (Stix, 2002).
Vermutlich tragen CMEs zu 10% zum Massenverlust durch den Sonnenwind bei (Stix, 2002).
Die Auswirkungen von Sonneneruptionen sind auch auf der Erde zu sp

uren. Beispielsweise
f

uhrt die st

arkere harte R

ontgenstrahlung zu einer erh

ohten Ionisation der D-Schicht in der
Ionosph

are, was zu einer Unterbrechung des Kurzwellenfunkverkehrs f

uhren kann, die Gamma-
Strahlung f

uhrt zu einer Verst

arkung der
"
niederenergetischen\ Komponente der kosmischen
Strahlung und die Korpuskularstrahlung durch Plasmawolken mit Geschwindigkeiten von 1.000
bis 2.000 km/s f

uhrt nach ein bis zwei Tagen zu magnetischen St

urmen in der Magnetosph

are
der Erde (Abb. 1.11) sowie zu Polarlichtern (Bergmann et al., 2002).
1.3.2 Indizes der Sonnenaktivit

at
Es gibt verschiedene Indizes, um die Sonnenaktivit

at zu beschreiben (Abb. 1.12). Neben der
bereits erw

ahnten Sonneneckenrelativzahl R (Abb. 1.12e), dem verdunkelnden Eekt von
Sonnenecken (Abb. 1.12d), dem aufhellenden Eekt von Fackeln und Plages (Abb. 1.12c)
und dem 10.7 cm Radiouss (Abb. 1.12b), gibt es auch noch den sogenannten chromosph

ari-
schen Index (Abb. 1.12a), der sich aus den Messungen verschiedener markanter Spektrallinien
zusammensetzt (Mg, He und Ca) (Abb. 1.12a). Das Sonneneckenmaximum um 1980 kann
man beispielsweise in allen Indizes a) bis e) sehr deutlich sehen. Die Zeitreihen der Indizes
reichen teilweise nicht sehr weit zur

uck (z. B. Abb. 1.12a), so dass man auf Modelle ange-
wiesen ist, wenn man eine einheitliche weiter zur

uckreichende Zeitreihe der solaren Aktivit

at
ben

otigt. Am l

angsten zur

uck reicht die Zeitreihe der Sonneneckenrelativzahl, die 1608 mit
der Entdeckung des Fernrohres beginnt. Besonders au

allig ist die Zeit von 1645 bis 1715,
in der es praktisch keine Sonnenecken gab und die nach ihrem Entdecker Maunder
20)
Mi-
nimum genannt wurde (Maunder, 1894). Das Maunder Minimum ist ein Beispiel daf

ur, dass
eine Zeit minimaler Sonnenaktivit

at mit einer kalten Phase des Erdklimas (der kleinen Eiszeit)
zusammenf

allt (Eddy, 1976) (siehe auch Kapitel 2). Neben dem Maunder Minimum gibt es
noch ein zweites st

arkeres Minimum in der solaren Aktivit

at, das Sp

orer Minimum im 15./16.
Jahrhundert (Abb. 1.12f). Auf andere Minima und Maxima der Sonnenaktivit

at wird hier nicht
weiter eingegangen und auf Kapitel 2 verwiesen. F

ur die Zeit vor der Existenz von Fernrohren
gibt es, wie bereits erw

ahnt wurde (Abschnitt 1.1), Beobachtungen von Sonnenecken und
20)
Maunder vervollst

andigte die Untersuchungen von Gustav Sp

orer (1822-1895), dem die Zeit im 17. Jahr-
hundert ohne Sonnenecken aufgefallen war (Charbonneau, 2000).
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Abbildung 1.12: Die solare Aktivit

at f

uhrt zu einer Reihe von Ph

anomenen, f

ur die unter-
schiedliche Indizes abgeleitet wurden. Die Indizes a) bis e) basieren auf verschiedenen direkten
Sonnenbeobachtungen und werden daher auch direkte Indizes genannt, w

ahrend die kosmischen
Isotope in f) indirekte Indizes sind, da sie aus terrestrischen und nicht aus solaren Archiven
gewonnen werden (Lean, 2000a).
Polarlichtern mit bloem Auge sowie aus indirekten solaren Indizes (z. B. Abb. 1.12f oder 2.1)
abgeleitete Rekonstruktionen der solaren Aktivit

at f

ur die letzten 3.000 Jahre. Die indirekten
Indizes beruhen auf kosmischen Isotopen
21)
, von denen
14
C am weitesten zur

uckreicht. Neben
14
C, welches z. B. aus Baumringen gewonnen wird, gibt es noch
10
Be, welches aus Eisbohrker-
nen gewonnen wird (Beer, 2000). Die Interpretation dieser kosmischen Nuklide
22)
ist allerdings
21)
Radioaktive Isotope wie
14
C und
10
Be entstehen durch den Beschuss der Hochatmosph

are mit hochenerge-
tischer kosmischer Strahlung aus galaktischen Supernoven, die durch die Magnetosph

are und den Sonnenwind
von der Erde abgehalten werden (vgl. Abb. 1.11). Deshalb sind diese mit der solaren Aktivit

at antikorreliert:
hohe Werte von
14
C und
10
Be ndet man im Sonneneckenminimum und niedrige im Sonneneckenmaximum
(Pang und Yau, 2002).
22)
Die Radiodatierung beruht auf den Zerfallsraten von radioaktiven Nukliden, welche Naturkonstanten sind.
Radiocarbonuhren beruhen auf dem -Zerfall des Nuklids
14
C, ihr Messbereich liegt zwischen 500.000 und
100 Jahren. Panzen nehmen bei der Assimilation CO
2

uber ihre Bl

atter aus der Luft auf und bauen diesen
Kohlensto in ihre Struktur ein. Das nat

urliche Verh

altnis von dem radioaktiven Nuklid
14
C und dem stabilen
Nuklid
12
C ist in der Luft konstant, das gilt auch f

ur das Gewebe lebender Panzen. Wenn die Panze
abstirbt, nimmt sie kein CO
2
mehr aus der Luft auf und das radioaktive
14
C zerf

allt exponentiell. Aus der
14
C-
Restaktivit

at des Gewebes und der Zerfallskonstanten von
14
C kann man die Zeitspanne zwischen Absterbe-
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Abbildung 1.13: Das elektromagnetische Spektrum. (Lermer, 2000)
schwierig, da die gemessenen Konzentrationen nicht nur Informationen

uber die solare Akti-
vit

at, sondern auch

uber

Anderungen der geomagnetischen Feldintensit

at und den Transport
von der Atmosph

are in die Archive enthalten, in denen dann keine weitere Ver

anderung mehr
stattndet (Beer, 2000). Ein Vergleich von verschiedenen Nukliden, wie z. B.
14
C und
10
Be,
die auf gleiche Art und Weise produziert wurden, aber ganz unterschiedliche geochemische
Prozesse durchlaufen, erm

oglicht, die Produktions- von den Systemeekten zu trennen (Beer,
2000). Um die Variabilit

at der Solarstrahlung zu rekonstruieren, werden einige der hier be-
schriebenen Indizes benutzt, da sie weiter zur

uckreichen als Satellitenmessungen (vgl. auch
Abschnitt 1.5.2).
1.4 Die elektromagnetische Strahlung der Sonne
Das elektromagnetische Spektrum der Sonne reicht von Gamma- und R

ontgenstrahlen,

uber die
ultraviolette (UV), sichtbare (VIS) und infrarote (IR) Strahlung bis hin zu Radiowellenl

angen
(Radiobereich) (Abb. 1.13). Die Energie dieser Strahlung ist umso gr

oer je gr

oer die Fre-
quenz, bzw. je kleiner die Wellenl

ange, ist (vgl. auch Anhang A.1). Deshalb wirken die radio-
aktive Gammastrahlung, die R

ontgenstrahlung sowie Teile der UV-Strahlung bei biologischen
Lebewesen zellzerst

orend.
Die am Oberrand der Erdatmosph

are ankommende solare Strahlung kann ann

ahernd als Schwarz-
k

orperstrahlung
23)
angesehen werden und ist in Abb. 1.14 f

ur den Bereich (UV, VIS und IR)
dargestellt, in dem sich der gr

ote Anteil der totalen solaren Energie bendet. Durch Absorp-
tion, Streuung und Reexion wird die ankommende solare Strahlung in der Erdatmosph

are
geschw

acht, so dass am Erdboden nur noch ein Teil dieser Strahlung ankommt (siehe auch
Abschnitt 3.2.1). Vom Erdboden sind Beobachtungen der Sonnenstrahlung deshalb nur im
und Messzeitpunkt bestimmen (Breuer, 1994).
23)
Die Charakteristika eines schwarzen Strahlers sowie einige Strahlungsgesetze sind im Anhang A.3 zu nden.
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Abbildung 1.14: Das Sonnenspektrum (UV, VIS, IR) am Oberrand der Atmosph

are sowie
am Erdboden unter Angabe der verantwortlichen absorbierenden Gase bei den verschiedenen
Wellenl

angen. Als Vergleich ist die Kurve f

ur einen schwarzen Strahler mit einer Temperatur
von 5.900 K angegeben (Brasseur und Solomon, 1984).
sogannten
"
optischen Fenster\ der Erdatmosph

are von 0,3 bis 1 m
24)
, in einigen schmalen
B

andern des IR-Bereiches und im
"
Radiofenster\ von Millimeterwellen bis zu 20-m-Wellen
m

oglich (Bergmann et al., 2002). In den beiden
"
Fenstern\ der Erdatmosph

are erreicht die
einfallende Sonnenstrahlung die Erdober

ache ohne gr

oere Verluste. Dies erkl

art, warum auf
der Erdober

ache neben optischen Teleskopen vorwiegend Radioteleskope aufgestellt werden,
w

ahrend auerhalb der Atmosph

are auch IR-, UV-, R

ontgen- und Gammateleskope auf Satel-
liten eingesetzt werden (Lermer, 2000). Besonders die Strahlung mit Wellenl

angen kleiner als
300 nm konnte nur durch extraterrestrische Beobachtungen erschlossen werden.
1.4.1 Spektrale Energieverteilung
Das Sonnenspektrum besteht vom UV (ab ca. 200 nm) bis zum IR aus einem Kontinuum,
welches eine maximale St

arke im Sichtbaren (bei ca. 500 nm) besitzt. Diesem Kontinuum
sind zahlreiche Absorptionslinien
25)
, sogenannte Fraunhofer-Linien (siehe n

achster Abschnitt),

uberlagert. 95% der Sonnenstrahlung kommen aus diesem Spektralbereich und haben ihren
Ursprung in der Photosph

are. Dort entsteht das Sonnenlicht vorwiegend bei der Bildung von
H
 
-Ionen (H + e
 
! H
 
+ h) (Bergmann et al., 2002). Die positive Ladung des Wasser-
stokerns ist also in der Lage, nebem dem
"
normalen\ Atomelektron noch ein zweites locker
zu binden und ein negative geladenes H
 
-Ion zu bilden. Die beim Einfang eines freien Elek-
trons durch ein neutrales H-Atom in Form von elektromagnetischer Frei-gebunden-Strahlung
26)
24)
1 m=10
 6
m=10
3
nm, 1 nm=10
 9
m
25)
Einige Grundlagen elektromagnetischer Strahlung sowie von Absorptions- und Emissionsprozessen sind im
Anhang A.1 zu nden.
26)
Freie Elektronen werden nicht nur auf das H
+
-Ion zu beschleunigt, sondern von diesem sogar eingefan-
gen. Dadurch erreicht das Elektron einen energieg

unstigeren Zustand und neben der Bewegungsenergie des
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Kurzbezeichnung Wellenl

ange/nm Ursprung
H  656,3 H (Balmer-Serie)
D
1
, D
2
589,6/589,0 Na (Dublett)
b
1
, b
2
, b
4
518,4/517,3/516,7 Mg (Triplett)
H  486,1 H (Balmer-Serie)
H  434,0 H (Balmer-Serie)
g 422,7 Ca
H  410,2 H (Balmer-Serie)
H, K 396,9/393,4 Ca
+
(Dublett)
Tabelle 1.3: Bekannte starke Fraunhofer-Linien. (Bergmann et al., 2002). Vgl. auch Abb.
A.1 f

ur die

Uberg

ange im Wasserstoatom.
freigesetzte Bindungsenergie (0,75 eV) erkl

art das Auftreten des Sonnenkontinuums. Die H
 
-
Ionen werden durch St

oe oder Strahlungsabsorption leicht wieder zerst

ort, so dass der hohe
Anteil an Wasserstoatomen erhalten bleibt. Die
"
Undurchsichtigkeit\ der Photosph

are (vgl.
Abschnitt 1.2.2) ist auf diese Strahlungsabsorption durch H
 
-Ionen zur

uckzuf

uhren.
Die Fraunhofer-Linien
Joseph Fraunhofer (1787-1826) zerlegte 1814 als erster das Sonnenlicht mit einem Glaspris-
ma in seine Farbanteile und untersuchte die darin bendlichen schwarzen Linien, die nach
ihrem Entdecker Fraunhofer-Linien genannt wurden (Lermer, 2000). Die Fraunhofer-Linien
im Sonnenspektrum sind Absorptionslinien, die in der Photosph

are entstehen. Die Atome der
Photosph

are absorbieren die geeigneten Frequenzen des in der tieferen Photosph

are erzeugten
elektromagnetischen Strahlungskontinuums, welches sich f

ur einen Erdbeobachter in fehlenden
(dunklen) Linien im Spektrum niederschl

agt. 1859 gelingt den Physikern Gustav R. Kirchho
(1824-1887) und Robert W. Bunsen (1811-1899) eine Deutung der Spektrallinien und eine ein-
deutige Zuordnung von chemischen Elementen zu den einzelnen Linien. Zwischen 300 nm und
1 m gibt es im Sonnenspektrum

uber 20.000 Fraunhofer-Linien, von denen die bekanntesten
in Tabelle (1.3) zusammengestellt sind. Die meisten der Linien werden durch Atome erzeugt,
man ndet aber auch schw

achere Linien der Molek

ule oder Molek

ulradikale CO, C
2
, CN, CH
und OH. Im roten und infraroten Bereich des Sonnenspektrums ndet man einige Linien, die
in der Erdatmosph

are entstehen, sogenannte terrestrische oder tellurische
27)
Linien. Durch die
Identikation der Fraunhofer-Linien konnten 63 Elemente in der Sonnenphotosph

are sicher
nachgewiesen werden und es zeigte sich, dass auf der Sonne dieselben chemischen Elemente
wie auf der Erde vorkommen. Allerdings sind die prozentualen Anteile der Elemente anders
als auf der Erde, 99,9% der Photosph

arenmasse bestehen aus Wassersto und Helium (siehe
auch Abschnitt 1.2). Helium ist allerdings im Photosph

arenspektrum praktisch nicht vertreten
(Bergmann et al., 2002).
Die Temperaturschichtung der Photosph

are (vgl. Abschnitt 1.2.2) ist eine wesentliche Ursache
Elektrons wird noch die Bindungsenergie frei.
27)
lat.: tellus, telluris = Erde
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f

ur das Auftreten der Fraunhofer-Linien, welches eine Abweichung von dem Spektrum eines
"
schwarzen Strahlers\ darstellt (vgl. auch Abb. 1.14). Bei stark absorbierenden Wellenl

angen,
die als Spektrallinien beobachtet werden, kann die Strahlung nur aus den h

ochsten, k

uhleren
Photosph

arenschichten stammen. Deshalb ist die Strahlung aus diesen Bereichen schw

acher
als die aus tieferen Schichten stammende Strahlung benachbarter Wellenl

angen, bei denen
kontinuierliche Absorption stattndet (Bergmann et al., 2002).
Der UV-Bereich
Im mittleren und nahen UV-Bereich (200 bis 400 nm) emittiert die Sonne 111 W/m
2
, das
entspricht 8% der totalen Solarstrahlung (Lean et al., 1997). Der UV-Bereich wird unterteilt
in den UV-A (315-400 nm), den UV-B (280-315 nm) und den UV-C (100-280 nm) Bereich
(z. B. Br

onnimann, 2002). Das besonders kurzwellige und dadurch sehr sch

adliche UV-C (es
bewirkt Mutationen und Krebs und ist daher biologisch extrem kritisch) wird in der mittleren
Atmosph

are (Stratosph

are und Mesosph

are) durch Sauersto und Ozon absorbiert (vgl. auch
Abschnitt 3.2.1) und dringt nicht zum Erdboden vor. Auch ein Groteil der biologisch sch

adli-
chen UV-B Strahlung wird in der Stratosph

are durch Ozon absorbiert (vgl. Abschnitt 3.36).
Nur die UV-A und ein geringerer Teil der UV-B Strahlung kommen am Erdboden an.
W

ahrend der VIS- und IR-Bereich des Spektrums durch ein Kontinuum gekennzeichnet sind,
dominieren im UV-Bereich ab 300 nm Absorptionslinien das Spektrum, welche dem Kontinu-
um

uberlagert sind (siehe Abb. 1.15a). Wegen der relativ groben spektralen Au

osung k

onnen
nur einige der st

arksten Linien identiziert werden: Mg I-Linie bei =285,2 nm oder die Mg
II h- und k-Linien bei =280,3 nm und =279,6 nm. Der Abfall in der N

ahe von =210 nm
und das folgende Kontinuum zu k

urzeren Wellenl

angen hin sind auf die Ionisation von Al I
zur

uckzuf

uhren. Unterhalb dieser Aluminium-Linie nimmt die Bedeutung von Emissionslini-
en zu, unterhalb von 150 nm verschwinden die Absorptionslinien ganz aus dem Spektrum.
Bei Wellenl

angen k

urzer als 140 nm beginnt die Emission chromosph

arischer und koronaler
Linien die Emission des Kontinuums zu dominieren. Mit der Abnahme der Wellenl

ange von
300 bis 120 nm

andert sich die Quelle der solaren Emission von der Photosph

are zur Chro-
mosph

are. Die eektive Emissionsh

ohe der Strahlung nimmt also zu k

urzeren Wellenl

angen
hin zu. Das Minimum der Helligkeitstemperatur
28)
zwischen 180 und 150 nm charakterisiert
die

Ubergangsregion zwischen Photo- und Chromosph

are, d.h. die solare Einstrahlung dieser
Wellenl

angenbereiche hat ihren Ursprung in der Chromosph

are (Brasseur und Solomon, 1984).
Die Variation der Helligkeitstemperatur (6000 K oberhalb von 300 nm, 5000 K um 200 nm,
4500 K zwischen 170 und 130 nm) spiegelt sich in den Werten der solaren Ausstrahlung bei
den unterschiedlichen Wellenl

angen wider. Eine bekannte Emissionslinie ist die Lyman- Linie
des Wasserstos bei =121,57 nm. Die mittlere Strahlung in dieser Linie betr

agt 6 mW/m
2
,
was soviel ist wie im gesamten Spektrum unterhalb von 150 nm (ohne Lyman-!) (Stix, 2002).
Der VIS und IR-Bereich
Im Wellenl

angenbereich von 400 bis 800 nm (VIS) emittiert die Sonne 48% ihrer Strahlung
(Lean und Rind, 1998), den zweitgr

oten Beitrag zum solaren Energieuss liefert der IR-
Bereich mit einer Emission von 44% bei Wellenl

angen von mehr als 800 nm (Stix, 2002). Der
VIS-Bereich des Spektrums erstreckt sich in etwa von 390 bis 780 nm, wobei sich folgende
28)
Die Helligkeitstemperatur ist die Temperatur eines Schwarzen K

orpers, der mit gleicher Intensit

at emittiert.
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Abbildung 1.15: (a) Solare spektrale Einstrahlung von 200 bis 300 nm (links) und von 300
bis 400 nm (rechts) in 1 nm Schritten gemessen von SOLSTICE. (b) Rate der spektralen
Einstrahlung im November 1989 (Sonneneckenmaximum) und September 1986 (Sonnen-
eckenminimum), welche mit einem Proxy-Modell f

ur die Einstrahlung bestimmt wurde und
eine Absch

atzung f

ur die Variation des Spektrums mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus
darstellt. Die gestrichelte waagerechte Kurve gibt die langzeitliche Genauigkeit der SOLSTI-
CE Messungen an. (c)

Anderungen der spektralen Energie vom Maximum zum Minimum der
solaren Aktivit

at. Die gepunkteten vertikalen Linien mit den dazugeh

origen Pfeilen an den obe-
ren Bildern geben die Wellenl

ange und den Ursprung der wichtigsten Spektrallinien an. (Lean
et al., 1997)
Farbaufteilung ergibt: violett (390-430 nm), indigo (430-460 nm), blau (460-490 nm), gr

un
(490-570 nm), gelb (570-600 nm), orange (600-620 nm), rot (620-780 nm). Im gr

un-gelben
Bereich bendet sich das Maximum der solaren Ausstrahlung (Abb. 1.14). Den IR-Bereich
unterteilt man in das nahe IR (800-2.000 nm) und das ferne IR (oberhalb von 2.000 nm).
Oberhalb von 4.000 nm (4 m) ist die Solarstrahlung vernachl

assigbar gering (vgl. auch Abb.
1.14) im Vergleich zur der von der Erdober

ache emittierten Strahlung, welche ihr Maximum
bei etwa 10 m hat. F

ur meteorologische Anwendungen sind sowohl die kurzwellige Solarstrah-
lung ( < 4m) als auch die langwellige terrestrische Ausstrahlung ( > 4m) wichtig und
werden bei Strahlungsberechnungen getrennt voneinander behandelt (vgl. Abschnitt 3.2.1).
W

ahrend die Solarstrahlung im VIS-Bereich haupts

achlich durch Ozon absorbiert wird (vgl.
auch Abschnitt 3.2.1), erfolgt oberhalb von 700 nm eine starke Energieschw

achung der am
Oberrand der Atmosph

are ankommenden Strahlung durch Kohlenstodioxid und Wasserdampf
(Abb. 1.14).
Bei dem VIS und IR Teil des Spektrums handelt es sich, wie bereits erw

ahnt, um ein Kontinuum.
Das IR Spektrum ist in etwa thermisch und kann gut durch die Rayleigh-Jeans Approximation
(Gl. A.7) des Planck'schen Strahlungsgesetzes repr

asentiert werden (Stix, 2002).
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Abbildung 1.16: Die solare Radioemission. Punkte und durchgezogene Linie: ruhige Sonne;
gestrichelte Kurve: langsam variierende Komponente; gepunktete Kurven: typisches schnelles
Ereignis. (Stix, 2002)
Die Randbereiche des Spektrums
Das Radiospektrum
Das solare Radiospektrum, welches im Mikrowellenbereich bei =1 mm anf

angt, ist in Abb.
1.16 dargestellt. Der Energieuss ist wie in der Radioastronomie

ublich pro Frequenz- und nicht
pro Wellenl

angenintervall dargestellt. Das thermische Spektrum der ruhigen Sonne, welches
allm

ahlich vom IR in die Radioregion

ubergeht, zeigt eine negative Steigung von -2 in doppelt
logarithmischer Darstellung. Zwischen =1 cm und =1 m ist diese Steigung allerdings nicht
konstant; dort geht die Helligkeitstemperatur der Sonne von 10
4
K in 10
6
K

uber. Die solare
Radioemission wurde um 1942 als erstes von G. C. Southworth und J. S. Hey entdeckt. Der
absolute Fluss ist im allgemeinen mit einer Genauigkeit von 90% bestimmbar. Wie bereits
weiter oben erw

ahnt wurde, kann der Fluss mit Antennen am Erdboden gemessen werden, da
er durch das Radio-Fenster der Atmosph

are ungehindert zum Boden dringt.
Der extreme UV-Bereich und die R

ontgenstrahlung
Unterhalb von =120 nm bendet sich der extreme UV-Bereich (EUV). Er ist durch eine groe
Anzahl von Emissionslinien charakterisiert, die von neutralen Atomen oder von Ionen mit weit
auseinanderliegenden Ionisationsniveaus bis zu Fe XVI stammen. Die EUV-Emissionslinien sind
eine Hauptinformationsquelle f

ur den

Ubergangsbereich zwischen der Chromosph

are und der
Korona, so dass man diese Teile der Sonnenatmosph

are mit Temperaturen von 8.000 K bis
zu 410
6
K untersuchen kann. Die Korona ist auch Quelle von weichen R

ontgenstrahlen
(0.1 nm bis 10 nm).
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1.4.2 Totale solare Einstrahlung - Solarkonstante
Integriert man die solare Strahlung in Abb. 1.14

uber das Sonnenspektrum, so erh

alt man die
totale solare Einstrahlung (engl.
"
total solar irradiance\ (TSI)) am Oberrand der Atmosph

are,
die auch
"
Solarkonstante\ S genannt wird. Im Gegensatz zur solaren Leuchtkraft L

(vgl. auch
Tab. 1.1), welche als die totale von der Sonne in Form von elektromagnetischer Strahlung
oder Photonen abgestrahlte Energie pro Zeiteinheit deniert ist, die durch die Ober

ache
einer gedachten Kugel um die Sonne vom Radius r=1 AE iet, ist die Solarkonstante S die
Strahlungsleistung pro Fl

ache:
S =
L

4r
2
; (1.4)
wobei sowohl L

als auch S Integrale

uber das elektromagnetische Spektrum sind (Stix, 2002).
Die von der Sonne ausgehende Strahlung variiert nicht nur mit der Wellenl

ange, sondern auch
mit der heliographischen Breite. Daraus ergibt sich der wichtige Unterschied zwischen der
Solarkonstanten S und der solaren Leuchtkraft L

: w

ahrend die Solarkonstante die totale
solare Ausstrahlung in Richtung der Erde angibt, beschreibt die solare Leuchtkraft die totale
in alle Richtungen abgestrahlte Energie der Sonne, die alle Energieformen enth

alt wie z. B.
Neutrinos, Sonnenwind, u.s.w. (Hoyt und Schatten, 1997). Beide Gr

oen scheinen nur

uber
einen Faktor, der der gedachten Kugel

ache (mit dem Radius r=1 AE) um die Sonne Rechnung
tr

agt, verbunden zu sein. Dies ist allerdings nicht ganz der Fall, da die Energieproduktion der
Sonne nicht einheitlich kugelsymmetrisch verteilt ist: in polaren heliographischen Breiten wird
mehr Energie produziert als in

aquatorialen Breiten. Die viermal gr

oere Strahlung von anderen
sonnen

ahnlichen Sternen im Vergleich zur Sonne kann mit dem Winkel erkl

art werden, mit
dem wir die Sonne von der Erde aus sehen. Wir sehen haupts

achlich die

aquatorialen Breiten
der Sonne, in denen eine niedrigere Energieproduktion stattndet, woraus sich die scheinbar
geringere Strahlungsleistung der Sonne im Vergleich zu sonnen

ahnlichen Sternen erkl

aren l

asst
(Schatten, 1993).
Ein anderes Ma f

ur die Leuchtkraft der Sonne ist die sogenannte eektive Temperatur (T
eff
),
die sich bei bekanntem Sonnenradius R

ergibt zu:
L

= 4R
2

T
4
eff
; (1.5)
wobei  = 5,67051  10
 8
W/m
2
K
4
die Stefan-Boltzmann Konstante ist. F

ur die Eektivtem-
peratur (Ober

achentemperatur) der Sonne ergibt sich dann T
eff
= 5778  3 K (siehe Tab.
1.1). Das Spektrum eines schwarzen K

orpers der Temperatur 5.900 K ist eine gute N

aherung
f

ur das Sonnenspektrum (Abb. 1.14). Neben der Gravitationsbeschleunigung ist die eekti-
ve Temperatur der zweitwichtigste Parameter f

ur die Struktur von Sternatmosph

aren (Stix,
2002).
Messung der Solarkonstanten
Wie in Abb. 1.14 zu sehen ist, wird die solare Strahlung in der Erdatmosph

are stark geschw

acht
(im IR) bzw. komplett geblockt (im UV unterhalb von =300 nm). Exakte Messungen der
Solarkonstanten sind daher nur auerhalb der Erdatmosph

are m

oglich. Hierf

ur wird ein so-
genanntes Pyrometer benutzt, welches im Prinzip aus einem schwarzem Hohlraum besteht,
der die ankommende Strahlung komplett absorbiert. Einen

Uberblick

uber die Messungen der
Solarkonstanten mit verschiedenen Satelliteninstrumenten gibt Abb. 1.17 und Tab. 1.4. Der
Wert der Solarkonstanten wurde zu S = 1367  3 W=m
2
bestimmt, womit sich mit Gl. 1.4
eine solare Leuchtkraft von L

= (3; 844  0; 010)  10
26
W ergibt (siehe Tab. 1.1). Der
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Total Solar Irradiance: Original Data (top) and Composite (bottom)
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adapted and updated from: Quinn and Fröhlich, Nature, 401, p.841, 1999, with composite (vers d25_07_0306), ACRIM−II/III (vers II:101001) and VIRGO 5_007_0306 data (Jun 13, 2003)
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from: C. Fröhlich, Space Science Reviews, 94, pp.15−24, 2000, with composite (vers d25_07_0306), ACRIM−II/III (vers II:101001) and VIRGO 5_007_0306 data (Jun 13, 2003)
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Abbildung 1.17: Oben: Vergleich der Tagesmittelwerte der totalen solaren Einstrahlung von
verschiedenen Radiometern auf verschiedenen Satellitenplattformen seit November 1978: HF
auf Nimbus 7, ACRIM I auf SMM, ERBE auf ERBS, ACRIM II auf UARS, ACRIM III auf
ACRIMSAT und Virgo auf SOHO, darunter: zusammengesetzte Zeitreihe aus diesen Daten.
Unten: Zusammengesetzte Zeitreihe mit der Angabe der jeweils benutzten Daten. (Fr

ohlich,
2000), update: http://www.pmodwrc.ch/solar const/solar const.html.
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Wert der solaren Leuchtkraft ist f

ur einen Stern der Hauptsequenz des Spektraltyps G2 normal
(Stix, 2002). Bevor man die Solarkonstante mithilfe von Satelliteninstrumenten (Abb. 1.17)
messen konnte, gab es bereits zahlreiche Absch

atzungen aus Messungen von besonders hohen
Bergen, um den Eekt der Absorption in der Erdatmosph

are so gering wie m

oglich zu hal-
ten. Tab. 1.4 gibt einen

Uberblick

uber historische und aktuelle Werte der Solarkonstanten.
Schon in den 1930er Jahren gelang eine erstaunlich genaue Bestimmung der Solarkonstanten
unter Ber

ucksichtigung der Schw

achung der Solarstrahlung beim Durchgang durch die Erdat-
mosph

are. Man erkennt aber auch, dass es eine groe Schwankungsbreite der verschiedenen
Absch

atzungen gibt, die auf die Schwierigkeit der Bestimmung des genauen Wertes hindeuten.
Eine Best

atigung f

ur die Genauigkeit einiger fr

uherer Sch

atzungen war aber erst mithilfe von
pr

aziseren Satelliteninstrumenten Ende der 1970er Jahre m

oglich.
1.5 Variationen der Solarstrahlung
Da sich ein Groteil der solaren Energie, die den Antrieb f

ur die atmosph

arische Zirkula-
tion liefert, im nahen UV, VIS und IR Bereich bendet (Abschnitt 1.4.1), ist es wichtig, die
Schwankungen der solaren Einstrahlung zu bestimmen, die einen signikanten Einuss auf
das Klima haben k

onnten. Die Sonnenvariabilit

at ndet auf ganz unterschiedlichen Zeitskalen
statt. Neben dem 27-t

agigen Rotationszyklus der Sonne, dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus
(Schwabe-Zyklus) und dem magnetischen 22-j

ahrigen Zyklus (Hale-Zyklus), gibt es noch den
88-j

ahrigen Gleisberg-Zyklus und den 205-j

ahrigen De Vries-Zyklus. Solare Variabilit

at ndet
auch auf noch l

angeren Zeitskalen statt, z. B. Variationen von ca. 20.000 bis ca. 40.000 Jah-
ren, die im Zusammenhang mit der

Anderung der orbitalen Parameter
29)
stehen. Zus

atzlich
ist die Variabilit

at der Solarstrahlung auch noch stark wellenl

angenabh

angig (Abb. 1.15b und
Abb. 1.18). Sie nimmt (auf allen Zeitskalen) zu k

urzeren Wellenl

angen hin zu, was sich mit der
Zunahme der Variabilit

at der Ph

anomene in der Sonnenatmosph

are zu gr

oeren H

ohen (vgl.
Abschnitt 1.2.2) erkl

aren l

asst (Andrews et al., 1987). Im Folgenden wird gezeigt, wie diese
Zeit- und die Wellenl

angenabh

angigkeit aussieht. Dabei werden die Variationen der Solarstrah-
lung im mittleren und nahen UV-Bereich f

ur den 11-Jahreszyklus ausf

uhrlich diskutiert, da sie
f

ur die vorliegende Arbeit eine entscheidende Rolle spielen. Dass diese Wellenl

angenbereiche
und damit auch m

ogliche Variationen in diesem Bereich einen nicht zu vernachl

assigenden
Anteil an der nat

urlichen Variabilit

at der Erdatmosph

are haben, ist bereits angedeutet worden
(Abschnitt 1.4.1).
1.5.1 27-t

agige Rotationsperiode
Die Variabilit

at der Solarstrahlung auf der Zeitskala der Rotationsperiode der Sonne ist in
Abb. 1.17 anhand der kurzfristigen Schwankungen zu erkennen. Die Einstrahlungsvariationen
sind dabei w

ahrend einer maximalen Sonnenaktivit

at ausgepr

agter als w

ahrend einer ruhigen
Sonnenphase. Die Schwankungen w

ahrend maximaler Sonnenaktivit

at betragen etwa 1,5%
um 200 nm, etwa 3% um 150 nm und etwa 25% bei 120 nm (z. B. Williams et al., 2001).
29)
Die Verteilung der Solarstrahlung am Oberrand der Atmosph

are ist von den sogenannten orbitalen Pa-
rametern abh

angig: Neigung der Erdachse (23

bis 24

; aktueller Wert=23

27'), der Form der Erdbahn um
die Sonne, die von einem Kreis bis zu einer Ellipse variieren kann (aktueller Wert der Exzentrizit

at=0,0167,
Verh

altnis aus Abweichung von Kreisbahn zum mittleren Radius), und der Entfernung der Erde von der Sonne
(Peixoto und Oort, 1992).
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Autor Datum der Beobachtung Totale solare Einstrahlung
oder Ver

oentlichung (W/m
2
)
Pouillet 1838 1230
Forbes 1842 1988
Herschel 1847 1458
Crova 1875 1324
Violle 1879 1772
Langley 1884 2903
Abbot 1904 1465
Abbot 1923-1954 1358
Linke 1932 1354
Mulders 1934-1935 1361
Unsold 1938 1326
Moon 1940 1322
Aldrich&Abbot 1948 1325
Schuepp 1949 1367-1416
Allen 1950 1374
Nicolet 1951 1382
Aldrich&Hoover 1952 1349
Johnson 1954 1395
Sitnik 1967 1448
Drummond 1968 1360
Duncan&Webb 1968 1349
Kruger 1968 1358
McNutt&Riley 1968 1343-1362
Stair&Ellis 1968 1360-1370
VonderHaar 1968 1390
Arvenson et al. 1968 1355-1365
JPL-Mariner 6&7 1969 1355
Murcray et al. 1969 1338
Thekaekara et al. 1969 1352
Kondratyev&Nikolsky 1970 1353
Labs&Neckel 1970 1358
Willson 1971 1370
Nimbus-7/HF 1978-1993 1372
SMM/ACRIM I 1980-1989 1368
ERBS/ERBE 1984-1993 1365
EURECA/SOVA Aug. 1992-May 1993 1366
Atlas1&2/SOLCON \ \
UARS/ACRIM II 1991-2001 1365
SOHO/VIRGO 1996-2005 1366
ACRIMSAT/ACRIM III 2000-? 1367
SORCE/TIM Januar 2003-2007 bisher nur vorl

auge Daten
Tabelle 1.4:

Ubersicht

uber einige der vielen Messungen der Solarkonstanten (Hoyt und
Schatten, 1993) erg

anzt nach Willson (2001); Pap et al. (1999); Fr

ohlich (2000); Pap (2003)
und Gary Rottman (2003, pers

onliche Mitteilung). Seit 1978 existieren Satellitendaten. Werte
zwischen 1360 und 1370 W/m
2
sind hervorgehoben.
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Abbildung 1.18: Spektrale Solarstrahlung am Oberrand der Atmosph

are sowie ihre ab-
gesch

atzte Variabilit

at mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus. Zus

atzlich ist das Strah-
lungsspektrum an der Erdober

ache (0 km) dargestellt sowie die Gase, die f

ur die Absorption
der Sonnenstrahlung in der Erdatmosph

are verantwortlich sind (Lean, 2000a).
Diese

Anderungen sind teilweise wirkliche Variationen mit der Zeit, aber teilweise auch nur
Ausdruck der ungleichm

aigen Verteilung der Quellen in der Sonnenatmosph

are, die mit der
Sonnenrotation

uber die sichtbare Hemisph

are der Sonne wandern.
1.5.2 11-j

ahriger Zyklus
Bereits in Abschnitt 1.3.1 sind die vielen Ph

anomene angesprochen worden, die in Zusammen-
hang mit der 11-j

ahrigen Variabilit

at der Sonne stehen. Hier sollen nun die Variationen in der
solaren Ausstrahlung betrachtet werden.
Variationen der Solarkonstanten
Dass die Solarkonstante eigentlich keine Konstante ist, sondern sich mit der 27-t

agigen Rota-
tionsperiode der Sonne und dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus ver

andert (um etwa 0,1%),
wurde bereits in Abb. 1.17 deutlich. Schon Abbot et al. (1913) bemerkten eine Variation der
Solarkonstanten bei hoher und niedriger Sonnenaktivit

at, konnten dies aber nicht erkl

aren, und
so wurde dieser Beobachtung keine weitere Bedeutung zugeschrieben. Die Bestimmung von
Variationen der solaren Einstrahlung wurde erst mithilfe von Satelliten m

oglich. Diese einheit-
lich zu bestimmen, ist allerdings schwierig und h

angt von verschiedenen Faktoren ab, wie z. B.
von Ger

atefehlern und -besonderheiten/unterschieden und deren Kalibrierung. Seit 1978 gibt
es praktisch kontinuierliche Messungen der totalen Solarstrahlung mit Satelliten (vgl. Abb. 1.17
und Tab. 1.4) und zus

atzlich einige Messungen von Ballonen oder Raketen. Die Genauigkeit der
Einstrahlungsmessungen von verschiedenen Instrumenten liegt bei etwa 0,2% (vgl. Abb. 1.17
oben) und reicht daher nicht aus, um langzeitliche

Anderungen von etwa 0,1% (vgl. Abb. 1.17
unten) mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus zu bestimmen (Fr

ohlich, 2000). W

ahrend die
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Genauigkeit der Instrumente ausreicht, kurzfristige Schwankungen zu beobachten, kann man
langzeitliche Schwankungen nur mithilfe einer aus allen vorhandenen Daten unter Ber

uck-
sichtigung der einzelnen Instrumentenfehler und -genauigkeiten zusammengesetzten Zeitreihe
absch

atzen (Abb. 1.17 unten). Besonders wichtig ist die

uberlappende Messung mit mindes-
tens zwei verschiedenen Instrumenten, um beispielsweise die L

ucke zwischen ACRIM I und II
mithilfe des HF-Instruments zu f

ullen. F

ur eine detaillierte Beschreibung der Rohdatenanalyse
sowie deren Kombination sei auf Fr

ohlich (2000, 2003) und dort angegebene Referenzen ver-
wiesen.
Den langzeitlich positiven Trend der totalen solaren Einstrahlung von 0,04% pro Dekade
zwischen den Minima des Sonneneckenzyklus von 1986 bis 1996 (Zyklen 21-23) (Willson,
2001; Willson und Mordinov, 2003) f

uhrt Fr

ohlich (2003) auf eine nicht ber

ucksichtigte Kor-
rektur zur

uck. Ber

ucksichtigt man diese, so ndet man keinen signikanten Trend

uber die
letzten 23 Jahre. Um in Zukunft ein besseres Verst

andnis und genauere Daten f

ur langzeitliche
Schwankungen der Solarstrahlung zu erhalten, m

ussen qualitativ noch hochwertigere Instru-
mente mit gr

oerer photometrischer Pr

azision eingesetzt werden (Lean, 2000a). Zuk

unftige
Trends in der solaren Einstrahlung werden vermutlich die der letzten 350 Jahre nicht

uber-
schreiten und im Bereich von 0,4 Wm
 2
pro Dekade f

ur die totale Einstrahlung liegen (Lean,
2001). Der Klimaantrieb der totalen solaren Einstrahlung zwischen den Sonneneckenminima
von 1996 und 2016 wird vermutlich 0,1 Wm
 2
betragen und ist damit deutlich geringer als
der vorhergesagte Nettoklimaantrieb durch anthropogene Faktoren (0,5-0,9 Wm
 2
). Bisher ist
es allerdings nicht m

oglich, verl

assliche Aussagen

uber die zuk

unftige Entwicklung der solaren
Aktivit

at zu treen (Lean, 2001).
Spektrale Variationen
Die beschriebenen 11-j

ahrigen Variationen der
"
Solarkonstanten\ sind allerdings sehr stark wel-
lenl

angenabh

angig und erreichen besonders im UV-Bereich nicht zu vernachl

assigende Gr

oen-
ordnungen von 20%, 8% und 3% in der N

ahe von 140, 200 und 250 nm (Lean et al., 1997;
Rottman, 2000) (siehe Abb. 1.15b, Abb. 1.18 sowie Abb. 3.9). Damit sind die Variationen,
die mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auftreten, ungef

ahr doppelt so gro wie die Va-
riationen mit dem 27-Tagezyklus (Stix, 2002). Auch in anderen Spektralbereichen kommt es
w

ahrend maximaler Sonnenaktivit

at zur starken Variationen. In Abb. 1.16 ist der s-Komponente
(engl. f

ur
"
slowly varying\), welche mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus korreliert ist, das
Radiospektrum bei groer Variabilit

at

uberlagert. Der Fluss kann den der ruhigen Sonne um
bis zu zwei Gr

oenordnungen

ubersteigen, weswegen der Radiouss bei 10,7 cm auch als Ma
f

ur die solare Aktivit

at des 11-j

ahrigen Zyklus benutzt wird (vgl. Abschnitt 1.3.2). Auf der
Zeitskala von Sekunden und Tagen gibt es auch schnelle Ausbr

uche der Radioemission (engl.
"
bursts\). W

ahrend solcher Vorkommnisse kann der Fluss den der ruhigen Sonne um mehrere
Gr

oenordnungen

ubertreen und weicht dann deutlich vom thermischen Spektrum ab.
Im EUV-Bereich werden Variationen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum um
einen Faktor 200 im 8-20

A Band
30)
und einen Faktor 20 im 44-60

A Band beobachtet.
Die gr

ote Variation im Bereich von einigen Gr

oenordnungen tritt bei
"
solar ares\ (siehe
Abschnitt 1.3.1) auf, bei der harte R

ontgenstrahlen unterhalb von =1

A und sogar Gamma-
strahlen emittiert werden.
30)
1

A=10
 10
m=0,1 nm.
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Satellit Instrument Beobachtungs- Wellenl

angen- Spektrale
zeitraum bereich (nm) Au

osung (nm)
Nimbus 7 ERB UV Filter Kanal Nov. 1978-1992 275-360 & 300-410 {
UARS SOLSTICE&SUSIM 1991-2001 120-420 0,2
SOHO VIRGO Dez. 1995-2005 402 (nahes UV), {
500 (VIS), {
862 (nahes IR) {
SORCE SIM Jan. 2003-2007 200-2000 0,25-33
Tabelle 1.5:

Ubersicht

uber die Instrumente, mit denen die spektrale solare Einstrahlung
gemessen wird nach Lean (2000a); Rottman (2000); Pap et al. (1999); Rottman und Cahalan
(2000); Pap (2003); Rottman (2003, pers

onliche Mitteilung) und http://virgo.so.estec.esa.nl/
sowie http://lasp.colorado.edu/sorce/. Die beiden Spektrometer SOLSTICE und SUSIM
decken den gleichen Wellenl

angenbereich mit etwa der gleichen Au

osung ab, benutzen aber
ganz unterschiedliche N

aherungen, um Sensitivit

ats

anderungen w

ahrend des Fluges zu be-
stimmen. Mit dem SOLSTICE Instrument ist es beispielsweise m

oglich, sowohl die Sonne als
auch andere helle Sterne mit der gleichen Optik und den gleichen Detektoren zu beobachten
(Rottman, 2000).
Messung der UV-Strahlung
Die Absorption der UV-Strahlung in der Erdatmosph

are erfordert, wie bereits erw

ahnt wurde,
eine Messung der UV-Strahlung von Raketen oder Satelliten aus. Die auf Satelliten gest

utzten
Messungen der solaren spektralen Einstrahlung existieren haupts

achlich f

ur den UV-Bereich
(Tab. 1.5) und sind von zeitlich k

urzerer Dauer als die Messungen der totalen solaren Einstrah-
lung (TSI) (Lean, 2000a) (vgl. Tab. 1.4). Die l

angsten und verl

asslichsten Daten stammen vom
UARS-Satelliten, der seit Oktober 1991 misst. Eine

Ubersicht

uber andere Satellitenmessun-
gen der spektralen solaren Einstrahlung gibt Tab. 1.5. Diese Daten sind zum einen f

ur son-
nenphysikalische Untersuchungen von auerordentlichem Interesse und bilden zum anderen die
Grundlage f

ur Klimamodellstudien. Das VIRGO-Experiment lieferte die ersten Informationen

uber

Anderungen der Solarstrahlung im VIS und nahen IR und auch das SIM-Instrument wird
eine der ersten akuraten und kontinuierlichen Messungen der solaren spektralen Einstrahlung
im VIS und IR Bereich liefern.
Mithilfe der Satellitendaten konnte festgestellt werden, dass die Variabilit

at der Solarstrah-
lung von den dunklen, k

uhlen Sonnenecken und den hellen, heien Fackeln bestimmt wird,
deren Einuss entgegengesetzt und stark wellenl

angenabh

angig ist. W

ahrend die dunklen Son-
nenecken zu einer Verringerung der totalen solaren Ausstrahlung f

uhren, da sie weniger als
ihre Umgebung emittieren, f

uhren die hellen Fackeln und Plages zu einer Verst

arkung (Abb.
1.19). Die Fackeln pr

agen die Variation der Strahlung mit dem Rotationszyklus und dem
11-j

ahrigen Zyklus f

ur Wellenl

angen kleiner als 300 nm, w

ahrend sich die 300 bis 400 nm
Strahlung eher wie die totale solare Ausstrahlung mit einem deutlichen Sonneneckenein-
uss auf k

urzeren Zeitskalen verh

alt. Die Sonnenecken haben einen minimalen Eekt auf
die UV-Strahlung aber einen signikanten Einuss auf sichtbare Wellenl

angen (Lean, 2000a).
Zu der Wellenl

angenabh

angigkeit kommt noch eine Zeitabh

angigkeit dazu: w

ahrend die Son-
nenecken kurzzeitige (27-t

agige) TSI-Schwankungen dominieren (siehe Abb. 1.20), dominie-
ren die Fackeln langfristige TSI-Schwankungen (11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus) (siehe Abb.
1.19).
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Abbildung 1.19: Beitr

age zur Variabilit

at der totalen solaren Ausstrahlung von der (a) bolo-
metrischen Helligkeit der Fackeln, welche die Variationen langzeitlicher TSI-Schwankungen do-
minieren, und von dem (b) verdunkelnden Eekt der Sonnenecken. Die Punkte geben t

agliche
Daten an, w

ahrend die durchgezogene Linie ein 81-t

agiges gleitendes Mittel ist. Die generelle

Ubereinstimmung in (c) zwischen der Netto-Parametrisierung (gepunktete Linie) der beiden
in Konkurrenz stehenden Mechanismen und der von ACRIM beobachteten totalen solaren
Einstrahlung (durchgezogene Linie) best

atigt, dass Sonnenecken und Fackeln haupts

achlich
f

ur die Variationen der TSI w

ahrend des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus verantwortlich sind.
(Lean und Rind, 1998)
Parametrisierung der UV-Strahlung
Da man keine lang zur

uckreichenden Zeitreihen der solaren Variabilit

at f

ur den UV-Bereich
hat, die spektralen Variationen f

ur Wellenl

angen gr

oer als 300 nm noch nicht gut verstan-
den sind und f

ur Wellenl

angen gr

oer als 400 nm erst seit kurzem Daten existieren (aufgrund
von mangelnder Sensitivit

at und l

anger anhaltender Stabilit

at von Satelliteninstrumenten (vgl.
Tab. 1.5) (Lean, 2000a)), ist man an einer Parametrisierung des UV-Bereiches interessiert. Das
Spektrum f

ur Wellenl

angen oberhalb von 400 nm (vgl. Abb. 1.18) kann bisher nur theoretisch
abgesch

atzt werden (Solanki und Unruh, 1998; Unruh et al., 2000).
Beispielhaft wird die Parametrisierung der UV-Strahlung nach Lean et al. (1997) kurz skizziert
(genauere Angaben sind in der Ver

oentlichung zu nden), da diese Daten die Grundlage f

ur
die in Kapitel 3 und folgenden vorgestellten Modellexperimente liefern. Lean et al. (1997)
benutzen einen neu entwickelten Index f

ur den verdunkelnden Eekt der Sonnenecken im
UV-Bereich und den Mg Index als N

aherung f

ur die hellen Fackeln, um solare Variationen im
mittleren und nahen UV-Bereich (200-400 nm) zu rekonstruieren und mit den Messungen von
Satelliten zu vergleichen. Die Parametrisierung des Eektes von Sonnenecken ist einfacher, da
eine Vielzahl verl

asslicher, lang zur

uckreichender Sonneneckenaufzeichnungen existiert (vgl.
Abb. 1.12). Dabei werden die mittlere wellenl

angenabh

angige Intensit

at des Flecks relativ zum
Hintergrund der Photosph

are, die heliosph

arische Position der Sonnenecken sowie der Anteil
der mit Sonnenecken bedeckten sichtbaren Hemisph

are ber

ucksichtigt.
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Abbildung 1.20: Parametrisierung f

ur Januar bis April 1993 der (a) bolometrischen Hel-
ligkeit der Fackeln und des (b) verdunkelnden Eektes der Sonnenecken, welcher hauptver-
antwortlich f

ur die Variationen der kurzzeitigen TSI-Schwankungen ist. Die

Ubereinstimmung
in (c) zwischen der Netto-Parametrisierung und der totalen solaren Einstrahlung wie sie von
ACRIM beobachtet wurde best

atigt, dass die Kombination aus dunklen Sonnenecken und
hellen Fackeln einen Groteil der beobachteten TSI-Variationen auf der Zeitskala der solaren
Rotation erkl

aren kann. (Lean und Rind, 1998)
Prinzipiell kann man einen

ahnlichen Ansatz auch f

ur den Einuss von Fackeln benutzen. Al-
lerdings sind die Unsicherheiten sehr viel gr

oer, da sich die Fackeln nicht so stark wie die
Sonnenecken vom ruhigen Sonnenhintergrund abheben und es keine verl

asslichen histori-
schen Aufzeichnungen gibt. Man bedient sich daher sogenannter Proxy-Indizes, und zwar des
Mg II
"
core-to-wing\ (Kern-zu-Fl

ugel) Index und der

Aquivalentbreite der He I Linie (engl.
"
equivalent width (EW)\) (vgl. Abb. 1.12). Mithilfe einer Multiregressionsanalyse der beiden
Datens

atze ergibt sich eine Zeitreihe der UV Strahlung bei der Wellenl

ange , F(,t), de-
ren Modulationen von dem verdunkelnden Eekt der Sonnenecken (beschrieben durch die
Funktion P
320
S
) und den hellen Fackeln (repr

asentiert durch P
PROX
F
, Mg II Index) bestimmt
wird:
F (; t) = a() + b()P
PROX
F
(t) + c()P
320
S
(t): (1.6)
Die mithilfe von Gl. 1.6 rekonstruierten Zeitreihen der solaren Variabilit

at sind in Abb. 1.21 von
1979 bis 1995 in vier 50 nm Wellenl

angenabschnitten von 200 bis 400 nm dargestellt. Man er-
kennt, dass im September 1986 ein Minimum der solaren Aktivit

at zwischen den Sonnenecken-
zyklen 21 und 22 auftaucht, w

ahrend ein Maximum im November 1989 im Sonneneckenzyklus
22 zu nden ist. Gut zu erkennen ist auch die st

arkere Variabilit

at der UV-Strahlung (Abb.
1.21a-d), die zu k

urzeren Wellenl

angen zunimmt, im Gegensatz zur totalen solaren Strahlung
(Abb. 1.21e). Diese parametrisierten solaren Einstrahlungsvariationen wurden mit Messungen
von zwei unterschiedlichen Datens

atzen, Nimbus 7 und SOLSTICE
31)
-Daten (siehe auch Tab.
31)
Die SOLSTICE Spektren sind in einem 1-nm Gitter im Goddard Space Flight Center Distributed Active
1.5. Variationen der Solarstrahlung 39
Abbildung 1.21: Solare Einstrahlungsvariationen im mittleren und nahen UV-Bereich re-
konstruiert von 1979 bis 1995 mit der Parametrisierung f

ur den verdunkelnden Eekt von
Sonnenecken sowie der hellen Fackeln, welche aus der Multiregression der trendbereinigten
SOLSTICE 1-nm Spektren abgeleitet wurde, summiert

uber verschiedene Wellenl

angenb

ander
(a) 200-250 nm, (b) 250-300 nm, (c) 300-350 nm, (d) 350-400 nm und als Vergleich dazu (e)
Variationen in der totalen solaren Einstrahlung abgesch

atzt mit einem N

aherungsmodell der
SMM/ACRIM I Messungen von 1980 bis 1989. (Lean et al., 1997)
1.5) verglichen, um eine Aussage

uber die Amplitude der solaren Aktivit

at zu treen. Ein Ver-
gleich mit direkten SOLSTICE-Messungen ergab Korrelationskoezienten von 0,91; 0,55; 0,55
und 0,51 f

ur die B

ander 200-250, 250-300, 300-350 und 350-400 nm. Der Abfall der Korrelation
zu l

angeren Wellenl

angen hin entsteht durch die Abnahme der solaren Variabilit

atsamplitude
zu gr

oeren Wellenl

angen. Da die Variationen im UV-Spektrum f

ur Wellenl

angen gr

oer als
250 nm im Bereich der kurzzeitigen Genauigkeit der SOLSTICE-Daten liegen,

uberlagern also
instrumentelle Eekte die Variation der Daten und reduzieren die Korrelation mit der Para-
metrisierung (Gl. 1.6). Da die N

aherungen f

ur Sonnenecken und Fackeln selbst miteinander
korrelieren, k

onnte die Regressionsanalyse (Gl. 1.6) nicht ganz eindeutig sein. Ein alternativer
Ansatz, der von der gemessenen Einstrahlung sowohl die Hintergrundstrahlung als auch den
direkt spezizierbaren verdunkelnden Eekt der Sonnenecken entfernt, um dann die

ubrig ge-
bliebene Einstrahlungskomponente mit einer N

aherung f

ur den Eekt der Fackeln (Mg Index)
zu korrelieren
32)
, erzielte allerdings

ahnliche Resultate.
Archive Center (DAAC) archiviert; alle instrumentellen Eekte sind von den Daten entfernt worden.
32)
Dieser Ansatz wird z. B. auch von Fligge und Solanki (2002) benutzt.
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Wellenl

angenband MIN MAX MAX/MIN MAX-MIN Prozent der TSI-

Anderung
nm (W/m
2
) (W/m
2
) (W/m
2
) [MAX-MIN]/1,34100
200-250 2,037 2,113 1,0369 0,075 5,6
250-300 13,251 13,348 1,0074 0,098 7,3
300-350 41,076 41,172 1,0023 0,096 7,2
350-400 54,737 54,881 1,0026 0,144 10,7
200-300 15,288 15,461 1,0113 0,173 12,9
300-400 95,813 96,053 1,0025 0,240 17,9
200-400 111,101 111,514 1,0037 0,413 30,8
Tabelle 1.6: Solare UV-Energie in einigen Wellenl

angenb

andern gemittelt f

ur Sonnenecken-
minimumbedingungen im September 1986 (MIN) und Sonneneckenmaximumbedingungen im
November 1989 (MAX). Zus

atzlich ist die Energie in den einzelnen B

andern als Teil der Ener-
gie

anderung der totalen solaren Ausstrahlung TSI = 1,34 W/m
2
angegeben, der f

ur den
gleichen Zeitraum aus Rekonstruktionen der SMM/ACRIM I Messungen abgesch

atzt wurde.
(Lean et al., 1997)
Der Beitrag von UV-Variationen
Die Variationen der UV-Strahlung mit dem 11-Jahreszyklus sind in Tab. 1.6 f

ur verschiedene
Wellenl

angenb

ander dargestellt. Die prozentualen Einstrahlungs

anderungen zwischen Sonnen-
eckenmaximum und -minimum sind in Abb. 1.18 und Abb. 3.9 dargestellt. In Tab. 1.6 ist
zus

atzlich die Energie

anderung im UV-Bereich als prozentualer Teil der totalen solaren Aus-
strahlung angegeben. Im mittleren (200-300 nm) und nahen (300-400 nm) UV-Strahlungsband
gibt es eine Energie

anderung von 0,173 W/m
2
und 0,240 W/m
2
mit dem Sonneneckenzyklus;
das entspricht einem Beitrag von ungef

ahr 13% bzw. 18% zur totalen solaren Variabilit

at. Die
totale Energie von 200 bis 400 nm steigt um 0,4 W/m
2
vom Sonneneckenminimum zum
-maximum an. Diese Energie ist f

ur etwa 31% der totalen solaren Ausstrahlung mit dem 11-
j

ahrigen Zyklus verantwortlich. Gut zu erkennen ist auch die um 300 nm auftretende

Anderung
der Variabilit

at, die auf den bereits erw

ahnten wellenl

angenabh

angigen Einuss von Fackeln
und Flecken zur

uckzuf

uhren ist. Die gr

ote Variabilit

at im 300 bis 400 nm Spektrum tritt in
Wellenl

angenbereichen auf, die dem Kern der Fraunhofer-Linien entsprechen und deren Zyklus-
amplitude von 0,5 bis 1,5% reicht, wenn man sich die SOLSTICE-Daten in 1 nm Au

osung
ansieht. Eine geringere Variabilit

at ndet man in den Fl

ugeln dieser Linien (ca. 0,1 bis 0,2%).
Ob die Variationen der Solarstrahlung wirklich auf die Spektrallinien begrenzt ist und durch die-
se dominiert wird, ist noch nicht bekannt und konnte aufgrund der limitierten 1-nm Au

osung
der Analyse nicht untersucht werden (Lean et al., 1997).
Heutige Untersuchungen sind immer noch nicht in der Lage, die Rekonstruktionen der solaren
Einstrahlung zu best

atigen oder zu widerlegen, auer f

ur die 200-250 nm Region, in der die
gemittelten UARS-

Anderungen gut mit den rekonstruierten Einstrahlungen

ubereinstimmen
(Lean et al., 1997). F

ur diese Best

atigung sind spektral aufgel

oste Messdaten f

ur mindestens
einen Sonneneckenzyklus n

otig, die noch nicht existieren (vgl. Tab. 1.5).
Die Ausf

uhrungen machen deutlich, dass es obwohl die totale solare Ausstrahlung um nur 0,1%
mit dem Sonneneckenzyklus variiert, zu sehr viel gr

oeren Schwankungen im UV-Bereich des
Sonnenspektrums kommt, der f

ur die Ozonproduktion und Erw

armung der mittleren Atmo-
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sph

are verantwortlich ist (siehe Abschnitt 3.2.1) und einen nicht unerheblichen Anteil an der so-
laren Energie hat, die die Erdatmosph

are erreicht. Die Ber

ucksichtigung dieser UV-Variationen
der Solarstrahlung sind daher f

ur Klimamodellstudien sehr wichtig, wie im weiteren Verlauf
gezeigt werden wird.
Der Vollst

andigkeit halber sollen noch einige andere Rekonstruktionen f

ur die Variabilit

at der
spektralen solaren Einstrahlung genannt werden. Solanki und Unruh (1998) nden beispiels-
weise, dass man die Beobachtungen (mit Schwerpunkt auf der UV-Strahlung) nicht reprodu-
zieren kann, wenn man nur eine

Anderung der Eektivtemperatur der Sonne oder von Teilen
ihrer Ober

ache ber

ucksichtigt. Eine Rekonstruktion der Beobachtungsdaten gelingt mit ei-
nem 2- bzw. 3-Komponenten Modell. Eine Komponente ist die ruhige Sonne, ein anderer die
Fackelkomponente und ein dritter (f

ur den Fall des 3-Komponenten Modells) die Temperatur-
verteilung von Sonnenecken. Die Ergebnisse dieser Modellstudien best

atigen die Annahmen
vieler anderer Studien, dass Variationen der totalen solaren Einstrahlung haupts

achlich durch
das Magnetfeld an der Sonnenober

ache hervorgerufen werden. Auerdem erlaubt die Unter-
suchung von Solanki und Unruh (1998) eine verbesserte Absch

atzung der relativen Beitr

age
verschiedener photosph

arischer Schichten und der verschiedenen Wellenl

angenregionen zu der
Variation der totalen Solarstrahlung.
Es sollte an dieser Stelle noch einmal daraufhingewiesen werden, dass l

angst noch nicht alle
Prozesse auf der Sonne verstanden sind. Ungekl

art ist beispielsweise, welchen Anteil globa-
le

Anderungen auf der Sonne und welchen Anteil photosph

arische magnetische Ph

anomene
(wie z. B. Sonnenecken und Fackeln) an den beobachteten langzeitlichen Variationen der
Solarstrahlung haben (Foukal, 2002; Pap, 2003). Eine noch genauere Absch

atzung der solaren
Variabilit

at ist auch im Hinblick auf die zuk

unftige Unterscheidung von anthropogenen und
nat

urlichen Klima

anderungen sehr wichtig.
1.5.3 Maunder Minimum
Das Maunder Minimum ist ein Beispiel f

ur eine Phase sehr geringer Sonnenaktivit

at, in der
kaum Sonnenecken beobachtet wurden (vgl. Abschnitt 1.3.2). Da diese Zeit geringer Son-
nenaktivit

at mit der kleinen Eiszeit in Europa zusammenf

allt, ist man an einer Rekonstruktion
der solaren Einstrahlungsvariationen f

ur dieses Minimum interessiert. Neuere Absch

atzungen
gehen von einem Anstieg der totalen solaren Strahlung von 0,2% (0,7% im UV von 200-
400 nm, 0,2% im VIS und 0,07% im IR) seit dem Maunder Minimum aus (Lean, 2000b). Im
UV-Bereich sind diese Variationen wieder gr

oer und betragen 24%, 13,5% und 1,4% bei 150,
200 und 300 nm (Lean, 2000b). Damit liegen diese

Anderungen etwas

uber den prozentualen
Variationen des 11-Jahreszyklus.
In einer k

urzlich erschienen Arbeit zweifelt Foukal (2003) die Absch

atzungen f

ur das Maunder
Minimum an, die aus dem Vergleich mit anderen anomal ruhigen Sternen abgeleitet wurden.
Er vermutet, dass wenn multidekadische Trends in der totalen solaren Einstrahlung existieren,
diese nicht nur auf einer

Anderung des Beitrages von Fackeln, sondern auf komplizierteren
Prozessen auf der Sonne beruhen.
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1.6 Globale Strahlungsbilanz des Klimasystems
Da die von der Sonne am Oberrand der Atmosph

are ankommende Strahlung, die durch Absorp-
tion, Streuung und Reexion in der Erdatmosph

are geschw

acht wird (Abb. 1.14 und Abschnitt
3.2.1), die Hauptenergiequelle f

ur den Antrieb der atmosph

arischen Zirkulation liefert, k

onnen
die eben beschriebenen Variationen der Sonneneinstrahlung einen nicht zu vernachl

assigenden
Einuss auf das Klima haben (Kapitel 2).
Damit sich das Klimasystem im Mittel im Gleichgewicht bendet, muss die von der Sonne
auf die Erdatmosph

are treende Strahlung durch eine terrestrische Gegenstrahlung ausgegli-
chen werden. In Abb. 1.22 ist das Jahresmittel des globalen Strahlungshaushaltes dargestellt,
welches sich aus der kurzwelligen, ankommenden Solarstrahlung (linke Seite) und der lang-
welligen, abgestrahlten terrestrischen Strahlung zusammensetzt (Peixoto und Oort, 1992).
Dabei gibt Abb. 1.22 nur einen mittleren Zustand an, der je nach maximaler bzw. minimaler
Sonnenaktivit

at variiert (vgl. Abschnitt 1.5.2). In Energiebilanzrechnungen wird der Wert der
Solarkonstanten noch durch vier dividiert, um der Tatsache Rechnung zu tragen, dass die Erde
als Kugel

ache ausstrahlt, aber nur auf einer Kreis

ache absorbiert
33)
. Im Mittel absorbiert
und emittiert die Erde pro Einheits

ache und bei ruhiger Sonne 239,32 W/m
2
(Hoyt und
Schatten, 1997). Bei diesem Wert ist die Albedo, also die von der Erde ungenutzt in den
Weltraum abgestrahlte Energie von 30%, bereits ber

ucksichtigt worden. In Abb. 1.22 ist der
von der Sonne kommenden Strahlung ein Wert von 100 Einheiten zugeordnet worden. Von
diesen 100 Einheiten der Solarstrahlung werden 16 Einheiten durch stratosph

arisches Ozon,
troposph

arischen Wasserdampf und Aerosole sowie 4 weitere Einheiten durch Wolken absor-
biert. 50 Einheiten werden direkt an der Erdober

ache absorbiert. Das heit insgesamt werden
70 Einheiten der Solarstrahlung absorbiert oder in W

arme umgewandelt, um die Erdober

ache
zu erw

armen und damit beispielsweise die thermohaline Zirkulation
34)
anzutreiben. Die ver-
bleibenden 30 Einheiten der Solarstrahlung werden durch die Atmosph

are in den Weltraum
zur

uckgestreut (6 Einheiten), an Wolken (20 Einheiten) oder direkt an der Erdober

ache (4
Einheiten) reektiert und tragen damit nicht zu physikalischen oder chemischen Prozessen im
Klimasystem bei.
Von den 50 an der Erdober

ache absorbierten Einheiten der Solarstrahlung werden 20 Einheiten
als langwellige Strahlung von der Erdober

ache emittiert, wovon 6 Einheiten zur langwelligen
Ausstrahlung am Oberrand der Atmosph

are beitragen und 14 Einheiten wiederum durch Ab-
sorptionsprozesse von Wasserdampf und Kohlendioxid der Atmosph

are zugute kommen. Die
verbleibenden 30 Einheiten werden durch turbulente und konvektive Prozesse in Form von sen-
sibler W

arme (6 Einheiten) und latenter W

arme (24 Einheiten) in die Atmosph

are

ubertragen.
Die Atmosph

are absorbiert insgesamt also 64 Einheiten (20 Einheiten der Solarstrahlung plus
44 Einheiten der von der Erdober

ache kommenden Energie), die durch Emission von infraroter
Strahlung durch Wasserdampf und Kohlendioxid (38 Einheiten) und durch Wolken (26 Einhei-
ten) wieder ausgeglichen wird. Zusammen mit den 6 Einheiten, die direkt von der Erdober

ache
emittiert werden, ergibt sich ein Verlust von 70 Einheiten in Form von langwelliger Strahlung
am Oberrand der Atmosph

are, der genau die 70 absorbierten Einheiten der kurzwelligen So-
larstrahlung ausgleicht. Unter diesen Bedingungen ergibt sich eine Gleichgewichtstemperatur
der Erde von 255 K (ca. {18

C), die durch den nat

urlichen Treibhauseekt auf einen Wert
von 288 K (15

C) angehoben wird. Die Energiebilanzrechnungen sind in Wirklichkeit sehr viel
33)
Die Kugelober

ache (4 r
2
) unterscheidet sich nur um den Faktor 4 von der Fl

ache eines Kreises ( r
2
).
34)
Ozeanzirkulation
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Abbildung 1.22: Schematische Darstellung des mittleren globalen Strahlungshaushaltes des
Klimasystems. Der ankommenden solaren Strahlung wurde ein Wert von 100 Einheiten zuge-
schrieben. (Peixoto und Oort, 1992)
komplizierter, da die Erde w

ahrend des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus kein Gleichgewicht
erreicht, die Erdalbedo ebenfalls geringf

ugig unterschiedlich f

ur die beiden Phasen des Zyklus
ist, es verschiedene Wechselwirkungsfaktoren (z. B. Anstieg von Wasserdampf) gibt, die die
Erw

armung verst

arken w

urden, und schlielich Prozesse in der Mittleren Atmosph

are den so-
laren Einuss auf das Klima noch verst

arken k

onnen, worauf im Folgenden n

aher eingegangen
wird.

Kapitel 2
Der Einuss der Sonnenvariabilit

at auf
das Klima
In diesem Kapitel wird ein Literatur

uberblick

uber einige der wichtigsten Arbeiten zum Einuss
der Sonne auf das Klima gegeben, wobei der Schwerpunkt auf dem 11-j

ahrigen Sonnenecken-
zyklus in der Stratosph

are liegt.
Die Sonne ist die Energiequelle f

ur das Klimasystem und ein Zusammenhang zwischen ihrer
Variabilit

at und der Erdatmosph

are liegt daher nahe. Bereits 1801 glaubte W. Herschel, dass
eine

Anderung der Sonneneckenanzahl zu einer

Anderung der emittierten Sonnenstrahlung
f

uhren k

onnte, welche wiederum das Wetter beeinussen k

onnte (Herschel, 1801b,a). Her-
schels Kommentar

uber den m

oglichen Zusammenhang zwischen Sonnenaktivit

at und Wetter
regte f

ur einige Zeit Interesse an diesem Thema auch bei anderen Wissenschaftlern. Dies ebbte
allerdings wieder ab und lebte erst im 20. Jahrhundert wieder auf. Ein

Uberblick

uber histo-
rische Arbeiten zum Einuss der Sonne auf das Klima ist in Hoyt und Schatten (1997) zu
nden.
Eine besonders gute

Ubereinstimmung zwischen der Sonnenvariabilit

at und dem Klima el Ed-
dy (1976) f

ur die Zeit des Maunder Minimums auf, in der das Fehlen von Sonnenecken mit
der Kleinen Eiszeit in Europa zusammenf

allt (Abb. 2.1). Es wird vermutet, dass das Maximum
der solaren Aktivit

at im 12. Jahrhundert, auch Groes Maximum genannt, mit der mittel-
alterlichen Warmzeit (engl.
"
medieval optimum\) in Verbindung steht, in der beispielsweise
die Wikinger Gr

onland (engl.
"
Greenland\=gr

unes Land) besiedelten (Hoyt und Schatten,
1997). Neue Brisanz erlangte dieses hohe Niveau der solaren Aktivit

at und die damit verbun-
dene Temperaturabweichung in der aktuellen Klimadiskussion, da momentan ebenfalls positive
Temperaturanomalien (die aber h

oher als die der mittelalterlichen Warmzeit sind (z. B. Bradley
et al., 2003)) beobachtet werden und einige Wissenschaftler dies ausschlielich auf nat

urliche
Ursachen zur

uckf

uhren. Auch andere Warm- und Kaltphasen der Erdgeschichte fallen mit ei-
ner maximalen bzw. minimalen Sonnenaktivit

at zusammen und legen damit die Vermutung
nahe, dass es einen Zusammenhang zwischen der Aktivit

at der Sonne und dem Klima gibt.
Um diesen Zusammenhang beweisen zu k

onnen, sind sowohl ausreichend lang zur

uckreichen-
de Beobachtungsdaten (f

ur die Sonnenaktivit

at und die Klimaverh

altnisse) als auch geeignete
Modelle notwendig, mit denen man die verschiedenen Skalen der Sonnenaktivit

at und ihren
Einuss auf das Klima simulieren kann.
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Abbildung 2.1: Zusammenhang zwischen der Winterintensit

at in Paris und London (obere
Kurve) und langzeitlichen Schwankungen der solaren Aktivit

at (untere Kurve). Die schattierten
Teile dieser Kurve geben das Sp

orer und das Maunder Minimum der solaren Aktivit

at an.
Detailliertere Variationen der solaren Aktivit

at sind seit 1700 in der unteren Kurve durch die
Sonneneckenrelativzahl angegeben. Der Index f

ur die Winterintensit

at wurde um 40 Jahre
nach rechts geschoben, um einer durch kosmische Strahlen produzierten
14
C Assimilation in
Baumringen gerecht zu werden.  Sonneneckenbeobachtungen mit bloem Auge,  C
14
aus
Baumringanalysen (Eddy, 1976).
2.1 Verf

ugbarkeit von Beobachtungsdaten
Ein Hauptproblem bei der Untersuchung von Sonne-Klima Wechselwirkungen war und ist
die zeitlich und r

aumlich sehr begrenzte Verf

ugbarkeit von atmosph

arischen und sonnenphy-
sikalischen (siehe Abschnitt 1.5.2) Beobachtungsdaten, die erst mit dem Beginn der ersten
Satellitenmessungen in den 1960er Jahren anstieg. Verl

assliche instrumentelle Messungen f

ur
die Temperaturverh

altnisse auf der Nordhalbkugel gibt es seit dem Beginn der industriellen Re-
volution ab 1850, also f

ur die letzten 150 Jahre. F

ur die Zeit davor muss man auf sogenannte
"
Multi-proxy\ Rekonstruktionen zur

uckgreifen, die auf Eisbohrkernen, Baumringen, Korallen,
Seesedimentdaten und historischen Aufzeichnungen beruhen (z. B. Jones et al., 1998; Mann
et al., 1999; Mann, 2002; Fischer et al., 2003). Mit diesen Rekonstruktionen war es m

oglich,
die Erdbodentemperatur der Nordhemisph

are f

ur die letzten 1000 Jahre relativ genau zu be-
stimmen. Will man die Klimaverh

altnisse f

ur noch l

angere Zeitspannen untersuchen, ist man
auf einzelne Proxy-Daten von Eisbohrkernen u.s.w. angewiesen, aus denen man sowohl die
Spurengasverteilung als auch die Temperaturverh

altnisse ableiten kann.
Seit der Erndung der Radiosonde im Jahre 1929 existieren vertikale Messungen f

ur die Tro-
posph

are und die untere bis mittlere Stratosph

are (im Normalfall erreichen Radiosonden H

ohen
von 25 bis 30 km). Erst mit dem Beginn von Satellitenmessungen war es m

oglich, auch gr

oere
H

ohenbereiche abzudecken. Aber auch bei diesen Messungen gibt es Einschr

ankungen, da sie
beispielsweise nicht den gesamten H

ohenbereich vom Erdboden bis in die Mittlere Atmosph

are
abdecken und die polaren Breiten oft ausgespart bleiben. Konsistente Datenreihen

uber mehr
2.2. Einsatz von Modellen 47
als 40 Jahre gibt es praktisch nicht, da immer wieder neue Satelliteninstrumente eingesetzt
wurden, deren Daten in aufwendigen Verfahren zu einer einheitlichen Datenreihe zusammen-
gesetzt werden m

ussen. Die vertikale Struktur eines m

oglichen solaren Signales kann also erst
seit vier Sonneneckenzyklen untersucht werden. Dies reduziert die statistische Signikanz der
Ergebnisse und l

asst im Prinzip nur Untersuchungen des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus zu,
da l

angere Zeitskalen wie z. B. der 88-j

ahrige Gleisbergzyklus noch nicht genau genug erfasst
werden k

onnen. Die l

angeren Zeitskalen der Sonnenaktivit

at kann man mit den vorhandenen
Beobachtungsdaten also bisher nur am Erdboden untersuchen. Wenn es gelingt, den Einuss
der Sonne auf verschiedenen Zeitskalen, z. B. f

ur den 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus oder die
Zeit des Maunder Minimums, mit einem Modell erfolgreich zu simulieren, k

onnten die L

ucke in
der vertikalen Verf

ugbarkeit von Beobachtungsdaten geschlossen und gleichzeitig verl

asslichere
Aussagen f

ur k

unftige Klimaentwicklungen getroen werden. Allerdings haben nicht nur die
Beobachtungsdaten, sondern auch die Modelle einige Einschr

ankungen.
2.2 Einsatz von Modellen
Erst mit dem stetigen Anstieg leistungsf

ahigerer Rechner war es m

oglich, immer komplexere
Modelle zu integrieren. Ein- und zweidimensionale (1-D/2-D) Modelle wurden von dreidimen-
sionalen (3-D) Modellen abgel

ost, welche die Wechselwirkungen in der Atmosph

are besser
simulieren. Klimamodelle (im Englischen:
"
General Circulations Models (GCMs)\), welche
auch die Mittlere Atmosph

are beeinhalten existieren allerdings erst seit Ende der 1980er Jah-
re (z. B.

Uberblick von Langematz und Pawson, 1992). Die ersten Modelle waren aber noch
nicht in der Lage, die Wechselwirkungen zwischen Dynamik, Strahlung und Chemie, geschwei-
ge denn eine Kopplung zwischen Atmosph

are und Ozean interaktiv zu ber

ucksichtigen. Man
musste sich daher auf die Simulation von Teilen des Klimasystems beschr

anken. So gab und
gibt es beispielsweise GCMs, welche zwar eine Ozean-Atmosph

arenkopplung ber

ucksichtigen,
daf

ur aber die Mittlere Atmosph

are und eine interaktive Chemieparametrisierung noch nicht
beinhalten, oder GCMs, welche die Atmosph

are bis in die Mesosph

are abbilden, daf

ur aber
weder den Ozean noch die Chemie interaktiv berechnen. Seit Ende der 1990er Jahre beginnt
man aufgrund gestiegener Rechnerkapazit

aten auch Modelle der Mittleren Atmosph

are mit ei-
nem interaktiven Chemiemodul zu koppeln, sogenannte
"
Chemistry Climate Models (CCMs)\
(z. B.

Uberblick von Austin et al., 2002). Modelle, welche sowohl die Atmosph

are bis in die
Mittlere Atmosph

are als auch eine interaktive Chemie und einen interaktiven Ozean ber

uck-
sichtigen, sind im Moment gerade in der Entwicklungsphase. Diese Modelle, welche m

oglichst
viele Komponenten des Klimasystems (bis hin zur Beschreibung der Biosph

are) zu ber

ucksich-
tigen versuchen, werden auch
"
Earth System Models (ESMs)\ genannt. Bei der Simulation
von l

angeren Zeitskalen ist man allerdings immer noch auf die GCMs, welche noch nicht das
ganze Klimasystem beinhalten angewiesen bzw. auf Modelle mittlerer Komplexit

at, wie z. B.
das CLIMBER-Modell des Potsdam Instituts f

ur Klimafolgenforschung.
Die Ausf

uhrungen machen deutlich, dass es nicht nur in den Beobachtungen sondern auch
bei den Modellen Unsicherheiten gibt, die es zu

uberwinden gilt, wenn man das Klima der
Vergangenheit, Gegenwart und Zukunft beschreiben m

ochte. Nicht zuletzt wegen dieser Unsi-
cherheiten gab es immer wieder kritische Stimmen zu Untersuchungen des Sonneneinusses
(z. B. Pittock, 1978) und erst die langsam wachsende Anzahl von gesicherten Beobachtungs-
und Modelldaten lie die Akzeptanz solcher Studien in den letzten Jahren steigen. Ein ganz
wichtiger Punkt in derzeitigen Modell- und Beobachtungsstudien ist das Verst

andnis von
nat

urlich und anthropogen bedingten Klima

anderungen (IPCC, 2001; WMO, 2003).
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2.3 Hinweise f

ur einen Einuss der Sonnenvariabilit

at auf
das Klima
Solare Variabilit

at ndet auch auf sehr langen Zeitskalen von 22.000, 41.000 und 100.000 Jah-
ren durch

Anderungen der Orbitalparameter statt (Abschnitt 1.5). Diese

Anderungen der or-
bitalen Parameter haben geringf

ugige

Anderungen der totalen solaren Einstrahlung zur Folge,
welche relativ groe Klimaschwankungen, sogenannte Milankovitch-Zyklen hervorrufen (Milan-
kovitch, 1941). Zahlreiche Vereisungen, auch die vor 10.000 Jahren, stehen im Zusammenhang
mit einer Kombination aus den Basisfrequenzen von 100.000, 41.000 und 22.000 Jahren (z. B.
Willson, 2001). Die 420.000 Jahre vor heute zur

uckreichende Serie des Vostok-Eisbohrkernes
liefert unter anderem wichtige Hinweise zum Verst

andnis der Antwort des Klimasystems auf
diese orbitalen Initial- (Milankovitch-) Anregungen (Raynaud, 2001; Petit et al., 1999). Auch
andere Wechsel zwischen den Eiszeiten und Warmphasen der vergangenen ein bis zwei Mil-
lionen Jahre lassen sich zum groen Teil mit kleinen periodischen Schwankungen der Erd-
bahn um die Sonne und damit anhand von

Anderungen der Solarstrahlung erkl

aren. Mit dem
CLIMBER-Modell des PIK gelang es, alleine durch

Anderung der Orbitalparameter und da-
mit einer ge

anderten Sonneneinstrahlung einen Zusammenhang zwischen der Sonnenaktivit

at
auf sehr langen Zeitskalen und dem Klima zu zeigen. Unter zus

atzlicher Ber

ucksichtigung der
Wechselwirkungen zwischen Niederschlag und Vegetation konnte gezeigt werden, dass die Sa-
hara im Holoz

an (ca. 8.000 Jahre vor heute) bewachsen war
1)
(Claussen und Kubatzki, 2002).
Die sogenannten Dansgaard/Oeschger Zyklen sind im Vergleich zu den Schwankungen der
Orbitalparameter k

urzere Ereignisse, die vor 100.000 bis ca. 11.600 Jahren vor heute alle
1470 Jahre sehr regelm

aig auftraten. Sie sind durch einen charakteristisch schnellen An-
stieg der Temperatur
2)
und einen fast gleichzeitigen Anstieg der Konzentration von CO
2
und
CH
4
gekennzeichnet (Grootes, 2001). Die Regelm

aigkeit dieser Zyklen, die auch im Holoz

an
nachgewiesen wurden, deutet auf einen kosmischen Ursprung hin
3)
, der allerdings noch nicht
eindeutig identiziert werden konnte (Rahmstorf, 2003). Bond et al. (2001) nden anhand
von Korrelationen zwischen
14
C und
10
Be mit Proxydaten f

ur die Eisdrift einen solaren Ein-
uss auf das nordatlantische Klima im Holoz

an. Die Periode der Kleinen Eiszeit vom 16. bis
18. Jahrhundert k

onnte eine der letzten kalten Phasen des 1500 Jahreszyklus gewesen sein,
f

ur die ein Zusammenhang zu einer Phase sehr geringer Sonnenaktivit

at vermutet wird. Erste
Ergebnisse von Simulationen des Maunder Minimums mit GCMs zeigen eine gute

Ubereinstim-
mung des simulierten Klimas mit Rekonstruktionen (z. B. Rind et al., 1999; Shindell et al.,
2001a, 2003; Rind et al., 2002b; Fischer-Bruns et al., 2002; Langematz et al., 2003a). Einige
Simulationen benutzten sowohl die spektralen

Anderungen der solaren Einstrahlung w

ahrend
des Maunder Minimums nach Lean (2000b) und beinhalteten die Stratosph

are (Shindell et al.,
2001a, 2003; Langematz et al., 2003a) sowie eine vereinfachte interaktive Chemieparamatrisie-
rung und einen Mischungsschichtozean (Shindell et al., 2001a, 2003), w

ahrend andere nur die
Solarkonstante anpassten und die mittlere Atmosph

are nicht vollst

andig beinhalten daf

ur aber
einen interaktiven Ozean ber

ucksichtigten (Fischer-Bruns et al., 2002). Diese Simulationen des
Maunder Minimums geben daher erste Anhaltspunkte f

ur den Einuss der Sonne auf das Klima.
1)
Das Perihel fand im Holoz

an im September (heute im Januar) statt, d.h. die Nordhalbkugel erhielt im
Sommer mehr und imWinter weniger Sonnenenergie als heute. Dies f

uhrte unter anderem zu einer Verst

arkung
des asiatischen und afrikanischen Sommermonsuns.
2)
Innerhalb weniger Jahre stieg die Temperatur in den von Gletschern bedeckten Gebieten Nordeuropas um
bis zu zehn Grad Celsius, um nach einigen hundert Jahren genauso schnell wieder abzuklingen.
3)
Der 1800 Jahre dauernde Mondzyklus k

onnte in Frage kommen (Rahmstorf, 2003).
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Ganz neue Untersuchungen gehen davon aus, dass langzeitliche Klimaextremereignisse, als
deren Ursachen bisher die Wanderung von Kontinenten, schwankende Meeresstr

omungen,
Vulkanausbr

uche sowie nat

urliche Schwankungen von Kohlenstodioxid galten, im Zusam-
menhang mit der Wanderung des Sonnensystems in der Galaxis stehen (z. B. Shaviv, 2003).
Alle 140 Millionen Jahre durchquert die Erde einen der vier Spiralarme (siehe Abb. 1.2) der
Galaxis, was vermutlich eine Eiszeit auf der Erde aufgrund ge

anderter kosmischer Strahlung
ausgel

ost haben k

onnte. Etwa zwei Drittel der Rekonstruktion der Temperaturschwankungen
f

ur die letzten 550 Millionen Jahre lassen sich mit Hilfe der Wanderung der Erde durch die
Milchstrae erkl

aren. Diese Untersuchungen geben Hinweise darauf, dass Schwankungen von
Kohlenstodioxid nicht der Ausl

oser f

ur Klimaspr

unge waren.
Auf der dekadischen und Jahrhunderte Zeitskala gibt es einige Hinweise aus unterschiedlichen
Klimaarchiven und -parametern, die eine Beeinussung des Klimas durch die Sonne nahe legen.
Dekadische Signale ndet man z. B. in Baumringen (Kromer et al., 2001), in Korallen (Cobb
et al., 2001; Tourre et al., 2001), in Eisbohrkernen (tropische: z. B. Homann et al., 2002;
Thompson et al., 2002), (polare: z. B. Grootes, 2001), in Seesedimenten (Cooper et al., 2000;
Negendank und Arbeitsgruppe, 2001), in Stalagmiten (Ne et al., 2001) und in Variationen
der Meeresober

achentemperaturen (z. B. Reid, 2000; White und Tourre, 2003). Einige dieser
Studien bringen die dekadischen Signale direkt mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus in
Zusammenhang. Die 11-j

ahrigen Zyklen in der Erdober

achentemperatur der letzten Dekaden
hatten dabei Amplituden von 0,06 bis 0,1

C, welche direkt zu den beboachteten

Anderungen
der totalen solaren Einstrahlung von 1,1 W/m
2
(0,08%) passen. Dieser direkte solare Kli-
maantrieb betr

agt 0,2 W/m
2
im Vergleich zu einem Netto-Klimaantrieb durch anthropogene
Faktoren von 0,35 W/m
2
pro Dekade und ist daher nicht vernachl

assigbar (Lean und Rind,
2001). Ein m

oglicher indirekter Klimaantrieb

uber

Anderungen in der solaren UV-Strahlung
wird in Abschnitt 2.4 n

aher betrachtet. Das Aunden eines solaren Signales in der Troposph

are
wird allerdings aufgrund der hohen Variabilit

at und der Limitierung globaler Datenreihen ex-
trem erschwert.
Mit Hilfe von transienten Simulationen, in die sowohl der Strahlungsantrieb der Sonnen- und
Vulkanaktivit

at (vgl. Abschnitt 1.3.2 f

ur die Sonnenindizes) als auch der Strahlungsantrieb
durch den Anstieg von Aerosolen und Treibhausgasen eingehen, um den aus Beobachtungen
rekonstruierten Temperaturanstieg der letzten 1000 Jahre zu simulieren (z. B. Crowley, 2000;
Tett et al., 2002), konnte gezeigt werden, dass vor 1850 41% bis 64% der dekadisch-skaligen
Temperatur

anderungen auf

Anderungen in der solaren Einstrahlung und der Vulkanaktivit

at
zur

uckzuf

uhren sind, der starke Temperaturanstieg in der zweiten H

alfte des 20. Jahrhun-
derts allerdings haupts

achlich auf den anthropogen verursachten Anstieg der Treibhausgase
zur

uckzuf

uhren ist (Crowley, 2000). Die erste transiente Simulation mit einer

Anderung der
Solarkonstanten (die allerdings nicht wellenl

angenabh

angig vorgegeben wurde) f

uhrten Cu-
basch et al. (1997) mit einem gekoppelten Ozean-Atmosph

arenmodell durch, welches die
Stratosph

are nicht vollst

andig beinhaltete. Die Ergebnisse zeigen, dass die simulierte Erd-
ober

achentemperatur von der langzeitlichen Periode des Gleisberg-Zyklus
4)
dominiert wird
und um 0,5 K schwankt und legen eine Beeinussung des Temperaturtrends im 20. Jahrhun-
dert durch die Variabilit

at der Sonne nahe. Unter Ber

ucksichtigung einer zweiten Absch

atzung
f

ur die Intensit

atsvariationen der Solarkonstanten konnte der Einuss von langzeitlichen Peri-
oden der solaren Variabilit

at best

atigt werden (Cubasch und Voss, 2000; Cubasch, 2002). Die
4)
Im Moment benden wir uns in einem Minimum des Gleisberg-Zyklus.
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bodennahe Lufttemperatur und die vertikale Temperaturverteilung in der Atmosph

are sowie
die thermohaline Zirkulation im Nordatlantik reagieren auf die variable Sonneneinstrahlung. In
der unteren Stratosph

are ndet man allerdings kein deutliches 11-j

ahriges Signal, was auf die
ungen

ugende Repr

asentation der Stratosph

are zur

uckgef

uhrt wird.
Bereits Lean et al. (1995) zeigten, dass die H

alfte der beobachteten Erw

armung seit 1860
und ein Drittel der Erw

armung seit 1970 auf solaren Antrieb zur

uckzuf

uhren ist. Seit Mitte
der 1990er Jahre gibt es eine Diskussion

uber den Einuss der Sonne im Vergleich zu an-
thropogenen Faktoren. Lean und Rind (1998) wiesen bereits daraufhin, dass der Anstieg der
Treibhausgase hauptverantwortlich f

ur den Temperaturanstieg der letzten 30-100 Jahre ist.
Auch Mende und Stellmacher (2000) nden mithilfe eines nicht-linearen Regressionsmodells
wichtige Hinweise f

ur eine haupts

achlich solargetriebene Variabilit

at in der Vergangenheit, die
auch f

ur die Zukunft signikant bleiben wird, da sowohl die anthropogenen Faktoren als auch
die solare Variabilit

at in Richtung einer weiteren globalen Erw

armung weisen. Eine endg

ulti-
ge Absch

atzung der nat

urlichen Faktoren und insbesondere der Sonnenvariabilit

at ist bisher
nicht gelungen, so dass im neuen IPCC-Bericht (IPCC, 2001) auch nur die direkten solaren
Antriebe ber

ucksichtigt sind, w

ahrend die indirekten Eekte noch genauer bestimmt werden
m

ussen. Das Ziel dieser Arbeit ist es unter anderem zu zeigen, wie wichtig die indirekten Eek-
te aufgrund des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus sind, damit sie in zuk

unftigen Absch

atzungen
ber

ucksichtigt werden. Neben den beschriebenen transienten Simulationen, die versuchen die
Temperatur der letzten 1000 bzw. 140 Jahre zu erkl

aren, gibt es auch Gleichgewichtssimula-
tionen des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus, die sich mit dem Mechanismus der

Ubertragung
des Signales besch

aftigen (siehe Abschnitt 2.4.2).
2.4 Der 11-j

ahrige Sonneneckenzyklus in der Strato-
sph

are
M

ogliche Ein

usse des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus in der Troposph

are sind bereits an-
gesprochen worden. Hier sollen nun die Ein

usse des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die
Stratosph

are n

aher beschrieben werden, wobei sowohl darauf geachtet wird, eine zeitliche
Abfolge der Untersuchungen einzuhalten als auch eine Einteilung in Beobachtungs- und Mo-
dellstudien vorzunehmen. Am Ende dieses Kapitels wird dann der Mechanismus f

ur den Einuss
des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die Stratosph

are sowie der m

ogliche Einuss auf die
Troposph

are aufgezeigt, um die Fragestellungen f

ur die vorliegende Arbeit zu entwickeln.
F

ur die Stratosph

are stellt sich die Frage eines ausreichend langen Datensatzes noch viel mehr
als f

ur die Troposph

are, da man erst seit den 1950er Jahren regelm

aige Daten zur Verf

ugung
hat. Heutige Datens

atze f

ur die untere und mittlere Stratosph

are
5)
(z. B. FU Berlin Analysen
von 1957/58 bis 2001 (Labitzke und Mitarbeiter, 2002), NCEP/NCAR-Reanalysen 1958 bis
heute (Kalnay et al., 1996)) decken in etwa den Zeitraum von vier Sonneneckenzyklen ab.
Um langzeitliche Variationen der Stratosph

are auch oberhalb von 10 hPa zu untersuchen, ste-
hen folgende Datens

atze zur Verf

ugung (WMO, 1999): (a) Satellitendaten (1979 bis heute),
(b) Lidardaten (1979 bis heute) und (c) Raketendaten (Zeitintervalle variieren von Station zu
Station, etwa von Mitte der 1960er Jahre bis Mitte der 1990er Jahre). Der neue Reanalysen-
5)
In diese Datens

atze ieen Radiosondenmessungen ein, die nur eine maximale H

ohen von 10 hPa (32 km)
errreichen und keine einheitliche globale Abdeckung haben.
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datensatz vom Europ

aischen Zentrum f

ur Mittelfristige Wettervorhersage (ERA-40)
6)
deckt
einen Zeitraum von

uber 40 Jahren (1957-2001) ab, reicht bis in eine H

ohe von 1 hPa (48 km)
und stellt damit in der Zukunft einen erweiterten Datensatz f

ur stratosph

arische Untersuchun-
gen dar. Aufgrund der geringen Anzahl von r

aumlich und zeitlich ausreichenden Daten f

ur die
Stratosph

are (vgl. auch Abschnitt 2.1) versuchte man die anhand von einzelnen Beobachtun-
gen (Abschnitt 2.4.1) gefundenen Hinweise des Einusses des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus
auf die Stratosph

are zuerst mit 2-D Modellen nachzuvollziehen (z. B. Garcia et al., 1984; Bras-
seur, 1993; Huang und Brasseur, 1993; Fleming et al., 1995) (Abschnitt 2.4.2). Aus diesen
theoretischen Studien wusste man, dass

Anderungen der solaren UV-Strahlung mit dem 27-
t

agigen Rotationszyklus und dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus die chemische, thermische
und dynamische Struktur der Mittleren Atmosph

are, d.h. der Mesosph

are und Stratosph

are,
beeinussen (z. B. R

uckblick von Brasseur und Solomon, 1984). Immer wieder versuchte man
Beweise sowohl aus Beobachtungs- als auch Modelldaten (sp

ater kamen auch 3-D Modelle
hinzu) f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die Stratosph

are zu nden
(Abschnitt 2.4.1, 2.4.2). Diese Bem

uhungen dauern auch noch an, da l

angst noch nicht alles
verstanden ist.
In dem folgenden

Uberblick

uber existierende Beobachtungs- und Modellstudien werden de-
tailliert die Ergebnisse von diesen Studien aufgezeigt, die im sp

ateren Verlauf f

ur den Vergleich
mit im Rahmen dieser Arbeit durchgef

uhrten Modellsimulationen benutzt werden. Dabei wird
versucht, die F

ulle der verschiedenen Arbeiten zum 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus sowie Ar-
beiten zur Wechselwirkung zwischen 11-j

ahrigem Sonneneckenzyklus und tropischen Wind-
schwingungen in der Stratosph

are (QBO und SAO)

ubersichtlich darzustellen.
2.4.1 Beobachtungen
W

ahrend man in den f

unfziger Jahren noch die Sonne als Ausl

oser f

ur die gerade entdeckten
Stratosph

arenerw

armungen (
"
Berliner Ph

anomen\) vermutete (Scherhag, 1952), bemerkte
Scherhag (1962) bereits einen Zusammenhang zwischen der Abnahme der Sonnenaktivit

at
mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus und der Abnahme der stratosph

arischen Tempera-
tur von 1958 bis 1962 um 0,7 K. Weitere Arbeiten aus der Berliner Gruppe folgten, welche
versuchten, diesen beobachteten Zusammenhang statistisch zu belegen (z. B. Kriester, 1971;
Ebel und Labitzke, 1980; Ebel et al., 1981; Naujokat, 1981). In Quiroz (1979) ist ein

Uberblick

uber die ersten Arbeiten mit Raketendaten ab Mitte der 1970er Jahre zu nden, welche von
positiven Korrelationen zwischen stratosph

arischen Variablen (haupts

achlich Temperatur) und
der Sonnenaktivit

at (Sonnenecken) berichten, sowie

uber erste vereinfachte Modellstudien.
Einen ersten Zusammenhang zwischen 11-j

ahrigen

Anderungen der solaren UV-Strahlung, de-
ren Zusammenhang zur Sonnenaktivit

at zu diesem Zeitpunkt noch nicht gesichert war (vgl.
Kapitel 1), und Trends in stratosph

arischem Ozon und in der stratosph

arischen Temperatur
nden Callis et al. (1979) beim Vergleich von Beobachtungen mit vereinfachten Modellstudi-
en. Die maximale Temperaturdierenz zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum tritt
in ca. 40 km H

ohe auf. Alle diese fr

uheren Studien benutzten allerdings relativ kurze und
r

aumlich begrenzte Datens

atze und waren daher nicht in der Lage, den Zusammenhang zur
Sonne wirklich nachzuweisen.
6)
Dieser Datensatz ist erst seit einigen Monaten verf

ugbar.
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Abbildung 2.2: Links: Oben: Jahresmittel der Korrelationen zwischen dem 10,7 cm Ra-
diouss und der geopotentiellen H

ohe in 30 hPa f

ur die NCEP/NCAR-Reanalysedaten von
1968-2002. Korrelationen gr

oer als 0,5 sind grau unterlegt. Unten: Dierenz der 30-hPa
H

ohe zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum, Isolinienabstand: 30 gpm, Dierenzen
gr

oer als 60 gpm sind grau unterlegt. Rechts: Oben: Jahresmittel der Korrelationen zwischen
dem 10,7 cm Radiouss und der Temperatur von 1000 bis 10 hPa f

ur die NCEP/NCAR-
Reanalysedaten von 1968-2002. Korrelationen gr

oer als 0,5 sind grau unterlegt. Unten: Die-
renz der Temperatur zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum, Isolinienabstand: 0,5 K.
Erweitert nach Labitzke (2001).
Ein Durchbruch f

ur den Nachweis des Einusses des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus gelang
Ende der 1980er Jahre (Labitzke, 1987; Labitzke und van Loon, 1988) mit der Ver

oentlichung
von sehr hohen Korrelationen zwischen dem 10,7 cm Radiouss (als Ma f

ur den 11-j

ahrigen
Sonneneckenzyklus; vgl. Abschnitt 1.3.2) und meteorologischen Parametern wie Temperatur
und geopotentieller H

ohe in der gesamten nordhemisph

arischen unteren und mittleren Stra-
tosph

are. Seit dieser Zeit wurden die Korrelationen st

andig aktualisiert, im Winter um die
stratosph

arische QBO (siehe unten) erweitert und mit den NCEP/NCAR-Reanalysen auch
auf die S

udhemisph

are ausgedehnt (van Loon und Labitzke, 2000). Im Jahresmittel sind die
Korrelationen zwischen dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus und der geopotentiellen H

ohe
in 30 hPa (ca. 24 km) positiv, d.h. man ndet im Sonneneckenmaximum h

ohere geopoten-
tielle H

ohen in der Stratosph

are als im Sonneneckenminimum (Abb. 2.2 links), wobei die
gr

oten Korrelationen (oben) und Dierenzen (unten) im Bereich der Subtropen (30

) zu
nden sind. Das Signal ist im Nordsommer am st

arksten ausgepr

agt und wandert von einer
Sommerhemisph

are zur anderen (z. B. van Loon und Labitzke, 2000; van Loon und Shea,
2000; Labitzke, 2002). Die vertikale Struktur des Temperatursignales ist in Abb. 2.2 (rechts)
dargestellt. Im Jahresmittel sind die Korrelationen zwischen dem Sonneneckenzyklus und der
Temperatur vom Erdboden bis in eine H

ohe von 32 km positiv (oben). Im Sonneneckenma-
ximum ist es im Vergleich zum Sonneneckenminimum bis zu 1,2 K (bei 100 hPa) w

armer
(unten).
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Diese hohen Korrelationen zwischen 11-j

ahrigem Sonneneckenzyklus und stratosph

arischen
Parametern waren lange Zeit sehr umstritten und wurden sogar als mathematisches Artefakt
aufgrund der K

urze der Datenreihen bezeichnet (Salby und Shea, 1991). Die Akzeptanz des
Zusammenhanges zwischen Sonne und Klima erlangte in den letzten Jahren nicht zuletzt
durch eine verst

arkte Besch

aftigung mit diesem Thema in Modell- und Beobachtungsstudien
eine neue Dimension. Inzwischen untersuchen dieselben Autoren ebenfalls den Einuss des 11-
j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die Atmosph

are und nden signikante Signale (z. B. Salby
und Callaghan, 2000, 2004; van Loon und Shea, 2000).
Nachdem ein 11-j

ahriges Sonnensignal in der unteren Stratosph

are gezeigt worden war, konnte
wenig sp

ater auch ein Signal in der oberen Stratosph

are anhand hoher Korrelationen zwischen
dem subtropischen mittleren Zonalwind in 1 hPa und der 11-j

ahrig variierenden solaren UV-
Strahlung (Kodera und Yamazaki, 1990) sowie anhand von Ozon, Temperatur und Wind (Hood
und McCormack, 1992; Hood et al., 1993; Chandra und McPeters, 1994) nachgewiesen werden.
Mit einem statistischen Multiregressionmodel, welches einen linearen Trend, den 11-j

ahrigen
Sonneneckenzyklus, die QBO, ENSO (El Nino Southern Oscillation) und Vulkane (McCor-
mack et al., 1997) ber

ucksichtigt, konnte das Signal des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus in
der Temperatur- und der Ozonverteilung bestimmt werden.
Ozon
Im Jahresmittel tritt das gr

ote Ozonsignal in mittleren Breiten beider Hemisph

aren an der
Stratopause (1-3 hPa) auf und ist mit 6% auf der S

udhemisph

are etwas st

arker als auf der
Nordhemisph

are (3,75%) (Abb. 2.3a). Das Signal verschwindet fast v

ollig in der mittleren
Stratosph

are (5-10 hPa) und steigt erst in der unteren Stratosph

are wieder an. Am

Aquator
ist das beobachtete Ozonsignal in 10 hPa sogar negativ. Ein vergleichbares negatives Ozon-
signal in der mittleren Stratosph

are konnte nun auch aus den SAGE II Daten mit Hilfe eines
Multiregressionsmodels extrahiert werden (Abb. 2.3c) (K. Tourpali, pers

onliche Mitteilung,
2003). Auch Lee und Smith (2003) erhalten sowohl in SBUV als auch in SAGE Daten ein zu
Abb. 2.3a

ahnliches Muster der Ozonanomalien. Sie f

uhren das negative Signal in der unteren
bis mittleren Stratosph

are auf einen Einuss der QBO bzw. auf zwei starke Vulkaneruptionen
7)
zur

uck.
Temperatur
Die Temperaturverteilung zeigt im Jahresmittel ein zur Ozonverteilung

ahnliches Signal (Abb.
2.3b). Das Maximum bendet sich in der tropischen oberen Stratosph

are (+2,5 K), in der
mittleren Stratosph

are bendet sich ein leicht negatives Signal (-1 K) und ein zweites Tem-
peraturmaximum ist in der unteren tropischen Stratosph

are zu erkennen (+1 K), welches
vergleichbar zu Abb. 2.2 rechts ist. Im Winter (Dezember, Januar, Februar) ndet man einen
signikanten Temperaturanstieg von 2,71,5 K in den niedrigen Breiten der Stratopausen-
region und einen noch st

arkeren Temperaturanstieg von 3,21,5 K in den hohen Breiten
der Sommerhemisph

are in einer H

ohe von 35 bis 40 km (McCormack und Hood, 1996). Im
7)
Bisher gab es seit den 1960er Jahren drei Vulkane, die die Stratosph

are signikant beeinussten: 1963
Mount Agung (Indonesien), 1982 El Chichon (Mexiko) und 1991 Mount Pinatubo (Philippinen). Die Eruption
des Pinatubo produzierte die gr

ote globale Vulkanaerosolwolke, die im 20. Jahrhundert je beobachtet wurde
(z. B. Stenchikov et al., 2002).
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Abbildung 2.3: Links: (a) Jahresmittel der prozentualen Ozonvariation zwischen Sonnen-
eckenmaximum und -minimum f

ur SBUV/SBUV2-Daten 1980-1997, Isolinienabstand: 0,75%.
(b) Jahresmittel der Temperaturdierenz zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum f

ur
NCEP-Reanalysedaten von 1980 bis 1997, Isolinienabstand: 0,5 K (Hood, 2003). Rechts: Pro-
zentuales solares Ozonsignal pro 100 Einheiten des 10,7 cm Radiousses f

ur die SAGE II Daten
von 1985-2001, Isolinienabstand: 1%, schattiert dargestellt ist die statistische Signikanz von
mehr als 95% (K. Tourpali, pers

onliche Mitteilung, 2003).
Nordsommer ndet man ein zum Nordwinter spiegelbildliches Muster mit einem Tempera-
turmaximum von 3,51,9 K in hohen n

ordlichen Breiten. Die Temperatur

anderung an der
tropischen und subtropischen Stratopause betr

agt in allen Jahreszeiten 2-2,5 K, was man im
Jahresmittel (Abb. 2.3b) deutlich sieht.
Die von Hood (2003) berechnete Temperaturverteilung im Jahresmittel (Abb. 2.3b) unter-
scheidet sich von einer anderen Absch

atzung f

ur den gleichen Zeitraum aus SSU-Daten (Scaife
et al., 2000b). Das statistisch signikante Maximum der Temperaturdierenz zwischen Son-
neneckenmaximum und -minimum tritt in der oberen tropischen Stratosph

are mit +0,8 K in
einer H

ohe von 40 km auf (Abb. 2.4) und nimmt zu gr

oeren H

ohen hin bis auf leicht negative
Signale in der Mesosph

are ab (0,4 K bei 1 hPa). Ein zweites signikantes Maximum von 0,25 K
bendet sich in der unteren Stratosph

are in einer H

ohe von 20 km. In den mittleren und hohen
Breiten ist das Temperatursignal schwach negativ, aber aufgrund der hohen Variabilit

at im
Winter nicht signikant. Insgesamt kann man bei einem Vergleich mit Abb. 2.3b feststellen,
dass die Amplituden der Maxima in Abb. 2.4 geringer sind, das gr

ote Signal in einer geringeren
H

ohe zu nden ist, das negative Signal in der mittleren Stratosph

are ganz fehlt und das zweite
Maximum in der unteren Stratosph

are qualitativ mit dem in Abb. 2.3b und Abb. 2.2

uber-
einstimmt. Ein Grund f

ur diese Unterschiede k

onnten unterschiedliche Prozeduren sein, mit
denen das Sonnensignal aus verschiedenen Datens

atzen (beide Datens

atze beinhalten jedoch
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Abbildung 2.4: Jahresmittel der Temperaturdierenz zwischen Sonneneckenmaximum und
-minimum f

ur die SSU-Daten von 1979-1997, Isolinienabstand: 0,25 K; Schattierte Gebiete
geben die statistische Signikanz an (Scaife et al., 2000b).
die SSU-Daten) bestimmt wurde (Hood, 2003). In dem neuen ECMWF Reanalyse-Datensatz
(ERA-40) ndet man ein zu Scaife et al. (2000b) vergleichbares Temperatursignal (L. Gray,
pers

onliche Mitteilung, 2003).
Eine andere Absch

atzung des solaren Temperatursignales mit Raketendaten (Dunkerton et al.,
1998) ndet ein mittleres Signal von +1.1 K

uber den H

ohenbereich von 28 bis 58 km und
einen Breitenbereich von 9

S bis 38

N, in guter

Ubereinstimmung mit den NCEP-CPC Da-
ten, die eine mittlere Amplitude von +1 K liefern (Hood, 2003). F

ur die SSU-Daten (Scaife
et al., 2000b) ergibt sich ein Wert von +0,6 K, der fast nur die H

alfte des in anderen Da-
tens

atzen gefundenen Signales darstellt. Die Unterschiede des aus Beobachtungen abgeleiteten
Temperatur- und Ozonsignales machen deutlich, dass es f

ur eine endg

ultige Bestimmung eines
gesicherten beobachteten Sonnensignales zu fr

uh ist. Neuere Absch

atzungen des Temperatur-
signales mit Hilfe von Raketen-, Lidar- und SSU-Daten lassen im Jahresmittel in den Tropen
ein Maximum von +2 K in 40 km H

ohe, in den Subtropen ein schwach positives Signal durch
die gesamte Stratosph

are und in mittleren Breiten ein durchgehend negatives Signal (-3 K
zwischen 25 und 30 km) f

ur die Stratosph

are erkennen (Keckhut et al., 2003). W

ahrend es im
Sommer in mittleren Breiten ein durchgehend positives Signal gibt, ist das Signal im Winter
negativ und sehr viel ausgepr

agter und erreicht einen Wert von -4 K in 40 km H

ohe.
F

ur die Mesosph

are erwartet man aufgrund der Absorption von solarer UV-Strahlung in dieser
H

ohe ebenfalls ein Temperatursignal. Ein positives Temperatursignal wurde bereits von von
Cossart und Taubenheim (1987) anhand von Raketendaten gefunden und mit Lidar Messun-
gen aus den mittleren Breiten best

atigt (Chanin et al., 1987; Bittner et al., 2002; Keckhut
et al., 2003). Lange Zeit war man davon

uberzeugt, dass es genau wie in der Stratosph

are
ein positives Temperatursignal aufgrund der Sonnenvariabilit

at geben muss (Gary Thomas,
pers

onliche Mitteilung 2002). Jedoch ndet man in den Subtropen im Jahresmittel ein negati-
ves Temperatursignal in 75 km H

ohe und ein positives Signal darunter (Keckhut et al., 2003).
She et al. (2002) und She und Krueger (2003) nden

uber einer Lidar-Station in Fort Collins
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(Colorado, USA) ebenfalls einen Hinweis darauf, dass das Temperatursignal in der Mesosph

are
negativ wird. DeLand et al. (2003) nden in einem 23-j

ahrigen SBUV-Datensatz (1978-2002)
eine Antikorrelation zwischen der solaren Lyman-alpha Strahlung und der Frequenz von pola-
ren mesosph

arischen Wolken (engl.
"
polar mesospheric clouds (PMCs)\). Da die Bildung von
PMCs sowohl von der Wasserdampfkonzentration als auch von der mesosph

arischen Tempera-
tur abh

angig ist, wird eine Variabilit

at dieser Gr

oen mit dem Sonneneckenzyklus vermutet.
Allerdings ndet L

ubken (2000) keine 11-j

ahrige Variation in seinen Lidar-Daten, was darauf
zur

uckzuf

uhren sein k

onnte, dass haupts

achlich Daten aus dem Sonneneckenminimum aus-
gewertet wurden. Eine direkte Korrelation zwischen der Temperatur und der solaren Aktivit

at,
welche in der Stratosph

are in Phase verl

auft und in der Mesosph

are ca. ein Jahr versetzt ist,
wurde erst k

urzlich in HALOE-Daten gefunden (Remsberg et al., 2002). Der Datensatz enth

alt
allerdings nur 9,5 Jahre und nur Breiten von 40

N bis 40

S. Aufgrund der K

urze und schlech-
ten r

aumlichen Abdeckung der mesosph

arischen Datenbasis ist es immer noch nicht m

oglich,
denitive Aussagen

uber das Vorzeichen eines mesosph

arischen Sonnensignales zu treen.
Wintersignal
W

ahrend man im Sommer das st

arkste Signal in der unteren Stratosph

are in den Subtropen
beobachtet, ndet man im Winter, der dynamisch aktiven Saison in der Stratosph

are, eine
Beeinussung der Zirkulation durch den Sonneneckenzyklus auch in den hohen Breiten. F

ur
die jeweilige Winterhemisph

are kann ein bestimmtes Muster der zonalen Wind- und Tempera-
turdierenzen als Sonnensignal identiziert werden (Abb. 2.5) (Kodera und Yamazaki, 1990;
Kodera, 1995; Kodera und Kuroda, 2002). Im Fr

uhwinter der Nordhemisph

are (November
bzw. Dezember) tritt im Bereich der subtropischen Stratopause (40

N, 1 hPa/48 km) eine
Westwindanomalie (+5m/s bzw. +18 m/s) auf, die durch eine hohe Standardabweichung ge-
kennzeichnet ist, und innerhalb von drei Monaten von der oberen subtropischen Stratopause in
die untere polare Stratosph

are wandert. Im Januar bendet sich eine Ostwindanomalie in der
subtropischen oberen Stratosph

are, die ihrerseits wieder polw

arts und abw

arts wandert und
sich im Februar

uber die gesamte Stratosph

are ausdehnt. Schw

achere Winde deuten darauf-
hin, dass w

ahrend des Sonneneckenmaximums im Mittel mehr Stratosph

arenerw

armungen
auftreten. Auf der S

udhemisph

are tritt diese Wanderung der Windanomalien ebenfalls auf, ist
allerdings mit einer Periode von 5 Monaten sehr viel langsamer als auf der Nordhemisph

are
(Kodera und Kuroda, 2002; Kuroda und Kodera, 2002). Bei den Temperaturanomalien ndet
man das st

arkste Temperatursignal durchgehend an der

aquatorialen Stratopause, im Laufe
des Winters (November bis M

arz) ist ein zweites Temperaturmaximum in der

aquatorialen
unteren Stratosph

are zu erkennen.
Das reine Sonnensignal wird im nun folgenden Abschnitt um die m

oglichen Signale von tropi-
schen Windschwingungen in der Stratosph

are (QBO und SAO) sowie eine m

ogliche gegensei-
tige Wechselwirkung zwischen Sonnen- und QBO/SAO-Signalen erweitert.
Der Einuss von QBO und SAO
Ein Aufsp

uren des Sonnensignales in der Stratosph

are wird durch zus

atzliche Faktoren, wel-
che die nat

urliche Variabilit

at der Stratosph

are auf verschiedenen Zeitskalen beeinussen,
erschwert. Dazu geh

oren die SAO, eine halbj

ahrliche, und die QBO, eine quasi-zweij

ahrige
Schwingung des tropischen Windes, sowie ENSO mit Perioden von vier bis sieben Jahren und
Vulkaneruptionen, die sehr unregelm

aig in solcher St

arke auftreten, dass sie auch die Strato-
sph

are beeinussen.
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Abbildung 2.5: Dierenzen der zonalen Temperatur und des zonalen Windes zwi-
schen Jahren im Sonneneckenmaximum und -minimum von 20

bis 80

f

ur den s

udhe-
misph

arischen (links) und den nordhemisph

arischen Winter (rechts), NCEP-CPC-Daten 1979
bis 1998, Sonneneckenmaximum-Jahre: 1979-82 (Zyklus 21) und 1988-91 (Zyklus 22),
Sonneneckenminimum-Jahre: 1984-87 und 1994-97; es wurden gleich lange Zeitintervalle von
je vier Jahren zur Erstellung der Komposits benutzt. Isolinienabstand: 1 K f

ur die Temperatur
(0,5 K Linie zus

atzlich) bzw. 2 m/s f

ur den Wind (Kodera und Kuroda, 2002).
Die QBO, welche die

aquatoriale untere Stratosph

are

uber das Jahr dominiert, beeinusst
auch die hohen Breiten der Winterhemisph

are signikant (ein

Uberblick ist gegeben in Bald-
win et al., 2001). Holton und Tan (1980, 1982) zeigten, dass die polare untere und mittlere
Stratosph

are im Winter kalt und ungest

ort f

ur die Westphase der QBO und warm und gest

ort
f

ur die Ostphase der QBO ist und f

uhrten dies auf unterschiedliche Ausbreitungsbedingungen
f

ur planetarische Wellen zur

uck
8)
(Tab.2.1 links). Labitzke (1987) und Labitzke und van Loon
(1988) best

atigten den sogenannten
"
Holton und Tan Mechanismus\ im Sonneneckenmi-
nimum. Im Sonneneckenmaximum zeigten sie allerdings, dass der
"
Holton und Tan Eekt\
8)
Im Sommer verhindern die vorherrschenden Ostwinde in der Stratosph

are eine vertikale Ausbreitung pla-
netarischer Wellen aus der Troposph

are, w

ahrend im Winter eine Ausbreitung in nicht zu starken Westwinden
stattndet (Charney und Drazin, 1961). In der Ostphase der QBO ist der Westwindwellenleiter f

ur planetari-
sche Wellen schmaler, so dass die Wellen polw

arts fokussiert werden und dort zu St

orungen des Polarwirbels
f

uhren. In der QBO-Westphase bendet sich die Nullwindlinie auf der Sommerhemisph

are und Wellen k

onnen
sich ungest

ort in den Westwinden weit in Richtung

Aquator ausbreiten. Der Polarwirbel ist kalt und ungest

ort.
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Sonneneckenminimum Sonneneckenmaximum
QBO Ost warmer, gest

orter kalter, ungest

orter
Polarwirbel Polarwirbel
QBO West kalter, ungest

orter warmer, gest

orter
Polarwirbel Polarwirbel
Tabelle 2.1: Der Einuss der QBO und des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die Win-
terzirkulation der Stratosph

are (nach Labitzke und van Loon, 1988; Labitzke, 1999). Linke
Spalte:
"
Holton und Tan Mechanismus\ (Holton und Tan, 1980, 1982).
stark abgeschw

acht ist und Stratosph

arenerw

armungen stattdessen in der Westphase der QBO
auftreten (Tab.2.1 rechts). Um ein Sonnensignal im Winter in der unteren und mittleren Stra-
tosph

are zu sehen, sollten die Jahre daher getrennt f

ur die beiden Phasen der QBO untersucht
werden.
Das Wintersignal in der unteren und mittleren Stratosph

are
Abb. 2.6 zeigt noch einmal die bereits in Tab.2.1 dargestellten Zusammenh

ange. W

ahrend
man im Februar auf der Nordhemisph

are f

ur Jahre mit einer QBO-Ostphase negative Korrela-
tion (maximal -0,4) zwischen dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus und der 30-hPa-Fl

ache in
polaren Breiten und einen Ring positiver Korrelationen (maximal +0,6) in niedrigen Breiten
erkennt, ergibt sich das engegengesetzte Bild f

ur Jahre mit einer QBO-Westphase, n

amlich
positive Korrelationen

uber der Polarregion (maximal 0,7) und einen Ring negativer Korrela-
tionen in niedrigeren Breiten (maximal -0,3) (Abb. 2.6 links) (Labitzke, 2002). Die Dieren-
zen (Abb. 2.6 rechts) zeigen, dass die H

ohen der 30-hPa-Fl

ache in der QBO-Ostphase unter
Sonneneckenmaximum-Bedingungen in polaren Breiten niedriger (um 400 gpm) und in nied-
rigeren Breiten h

oher sind (um 120 gpm). Das heit, der Polarwirbel und das Aleutenhoch
sind st

arker ausgepr

agt, was einer positiven Phase des zonalsymmetrischen nordhemisph

ari-
schen Zirkulationsmodus (engl.
"
Northern Annular Mode (NAM)\) entspricht. Stratosph

are-
nerw

armungen treten unter QBO-Ost-Bedingungen im Sonneneckenminimum auf. F

ur die
QBO-Westphase ergibt sich wie auch schon bei den Korrelationen ein umgekehrtes Bild. Der
Polarwirbel ist schw

acher (um 720 gpm) genauso wie das Aleutenhoch (um 40 gpm) (negative
NAM-Phase) und Stratosph

arenerw

armungen treten unter QBO-West-Bedingungen im Son-
neneckenmaximum auf. Diese gegenseitige Beeinussung von Sonneneckenzyklus und QBO
im nordhemisph

arischen Winter wurde von mehreren Autoren best

atigt (z. B. Naito und Hiro-
ta, 1997; Ruzmaikin und Feynman, 2002; Salby und Callaghan, 2004) und deren statistische
Signikanz gezeigt (Salby und Callaghan, 2004). Mit einem neuen statistischen Verfahren, an-
gewendet auf die NCEP/NCAR-Reanalysedaten (1958-2002), konnte der signikante Einuss
des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus von 10 hPa bis zum Erdboden gezeigt sowie ein weiterer
Hinweis f

ur die Amplitudenmodulation der QBO (siehe unten) gefunden werden (Coughlin und
Tung, 2003).
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Abbildung 2.6: Links: Korrelationen zwischen dem 10,7 cm Radiouss und der 30-hPa geo-
potentiellen H

ohe (vor der linearen Korrelation dieser Daten mit dem Sonneneckenzyklus
wurde ein linearer Trend ber

ucksichtigt) f

ur NCEP/NCAR-Reanalysedaten (1958-2003) im Fe-
bruar f

ur die Nordhemisph

are von 0 bis 90

N, Korrelationen gr

oer als 0,5 sind rot eingef

arbt.
Rechts: Dierenz zwischen Jahren im Sonneneckenmaximum und -minimum in gpm. Oben:
Jahre mit einer QBO-Ostphase in der unteren

aquatorialen Stratosph

are (als Referenzh

ohe
wird 45 hPa/22 km verwendet), unten: Jahre mit einer QBO-Westphase. Erweitert nach
Labitzke (2002).
Die Symmetrie des nord- und s

udhemisph

arischen Signales
Ein zur Nordhemisph

are vergleichbares Signal ndet man auch im s

udhemisph

arischen Win-
ter (Naito, 2002; Labitzke, 2004a,b). Im September sieht man ein deutlich entgegengesetzes
Temperatursignal in 30 hPa f

ur die QBO-Ost- und Westjahre (Abb. 2.7), welches vergleichbar
mit dem nordhemisph

arischen Signal in der geopotentiellen H

ohe im Februar ist (Abb. 2.6)
(Labitzke, 2004a,b). Im Jahresverlauf sieht man diese Symmetrie zwischen Nord- und S

udhe-
misph

are noch besser (Abb. 2.8). F

ur QBO-Ostjahre (Abb. 2.8 links) ist das solare Signal
auf der jeweiligen Winterhemisph

are negativ, w

ahrend man von 60

N bis 50

S durch das Jahr
hindurch positive H

ohendierenzen ndet, welche im Nordsommer maximale Werte

uber dem
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Abbildung 2.7: Links: Korrelationen zwischen dem 10,7 cm Radiouss und der trendbereinig-
ten 30-hPa-Temperatur f

ur NCEP/NCAR-Reanalysedaten (1958-2003) im September f

ur die
S

udhemisph

are, Korrelationen gr

oer als 0,5 sind rot eingef

arbt. Rechts: Dierenz zwischen
Jahren im Sonneneckenmaximum und -minimum in K, Dierenzen gr

oer als 1 K sind t

urkis
gef

arbt. Oben: Jahre mit QBO-Ostphase, unten: Jahre mit QBO-Westphase (Labitzke, 2004a).

Aquator erreichen. In Jahren der QBO-Westphase (Abb. 2.8 rechts) ndet man ein sehr
viel schw

acheres solares Signal in den Tropen und Subtropen (z. B. im September/Oktober)
und ein zur QBO-Ostphase umgekehrtes Bild mit positiven H

ohendierenzen in den polaren
Breiten der jeweiligen Winterhemisph

are. Au

allig ist die Asymmetrie zwischen dem Vorzei-
chen der Korrelationen/H

ohendierenzen in der Polarregion der Winterhemisph

are und tropi-
schen/subtropischen Breiten, die sich bis in die jeweils andere Hemisph

are erstrecken.

Uber
diese
"
Luftdruckschaukel\ sind die beiden Hemisph

aren miteinander verbunden, auch wenn
diese gegenseitige Beeinussung noch nicht endg

ultig verstanden ist (Labitzke, 2004b). Wenn
man die Jahre nicht nach QBO-Ost und West aufteilt, w

urde man ein nur sehr schwaches
Signal in der unteren und mittleren Stratosph

are bekommen, da sich die Eekte gegenseitig
fast aufheben.
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Abbildung 2.8: Mittlerer Jahresverlauf (1968-2002), zweimonatlich

ubergreifend gemittelt
von Dezember/Januar (DJ) bis November/Dezember (ND), der Korrelationen zwischen dem
10,7 cm Radiouss und der 30-hPa-H

ohe (oben) f

ur NCEP/NCAR-Reanalysedaten, Korrela-
tionen gr

oer als 0,5 sind rot eingef

arbt, und Dierenz zwischen Jahren im Sonnenecken-
maximum und -minimum in gpm (unten) f

ur QBO-Ost- (links) und QBO-Westjahre (rechts)
(Labitzke, 2004b).
Das Sommersignal in der unteren und mittleren Stratosph

are
Bisher wurde diese Unterteilung nach QBO-Ost- und Westjahren nur f

ur den dynamisch
gest

orten Winter vorgenommen, da sich im Sommer auch ohne Unterteilung ein klares Sonnen-
signal ergab. Eine Unterteilung in die beiden QBO-Phasen wird im Nordsommer auch dadurch
erschwert, dass die QBO h

aug zu dieser Zeit ihre Phase wechselt. Neueste Untersuchungen
zeigen allerdings, dass die Einteilung in die QBO-Phasen auch im Nordsommer vorgenommen
werden sollte, da sich ein deutlich unterschiedliches (Temperatur-) Signal (Abb. 2.9) f

ur die
QBO-Ost- und Westphase ergibt (Labitzke, 2003). W

ahrend man in der Ostphase ein relati-
ves Temperaturmaximum

uber dem

Aquator (+2,5 K) und weitere Maxima in den Subtropen
(+1,5 bis +2 K) ndet, erh

alt man in der Westphase ein relatives Temperaturminimum

uber
dem

Aquator (+0,5 K) und ein Temperaturmaximum in den Subtropen der Sommerhemisph

are
(+0,75 K). Es stellte sich heraus, dass die St

arke der QBO ebenfalls vom Sonneneckenzyklus
beeinusst wird. Im Sonneneckenmaximum ist sowohl die Amplitude der QBO-Ost- als auch
die Westphase schw

acher ausgepr

agt als im Sonneneckenminimum (Labitzke, 2003).
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Abbildung 2.9: Links: Korrelationen zwischen dem 10,7 cm Radiouss und der trendbereinig-
ten Temperatur f

ur NCEP/NCAR-Reanalysedaten (1968-2002) im Juli, Korrelationen gr

oer
als 0,5 sind rot eingef

arbt. Rechts: Dierenz zwischen Jahren im Sonneneckenmaximum und
-minimum in K, schattiert dargestellt sind Gebiete, in denen die Korrelationen gr

oer als 0,5
sind. Oben: alle Jahre, Mitte: QBO Ost, unten: QBO West. (Labitzke, 2003)
Die Wechselwirkung zwischen QBO/SAO- und Sonnensignal
Die eben beschriebenen Beobachtungen f

ur die untere und mittlere Stratosph

are legen eine
gegenseitige Wechselwirkung oder Beeinussung zwischen dem 11-j

ahrigen Sonnensignal und
dem QBO-Signal nahe. Mitte der 1960er Jahre, kurz nach der Entdeckung der QBO (Ebdon,
1960, 1961; Veryard und Ebdon, 1961; Reed et al., 1961), dachte man sogar, dass der 11-j

ahri-
ge Sonneneckenzyklus f

ur die Entstehung der QBO in der unteren Stratosph

are verantwortlich
ist (vgl. z. B. Belmont et al., 1965; B

ohme, 1965, 1969). Diese Vermutung bewahrheitete sich
allerdings nicht, und Lindzen und Holton (1968) und Holton und Lindzen (1972) erkl

arten die
quasi-zweij

ahrige Schwingung des

aquatorialen Windes mit sich vertikal ausbreitenden tropi-
schen Wellen. Eine 11-j

ahrige Modulation der QBO-Phasen (invers zum Sonneneckenzyklus)
wurde wenig sp

ater von Berson und Kulkarni (1968) gefunden und von Nastrom und Belmont
(1980) sowie Quiroz (1981) best

atigt. Nastrom und Belmont (1980) stellten zus

atzlich einen
Zusammenhang zwischen dem Sonneneckenzyklus und der stratosph

arischen SAO fest und
zeigten, dass die Amplitude der SAO im Sonneneckenmaximum 10 bis 50% gr

oer als im
-minimum ist. Allerdings reichte die L

ange der Datens

atze wieder nicht aus und es dauerte
zwei Jahrzehnte bis die gegenseitige Wechselwirkung zwischen QBO und Sonne best

atigt wer-
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den konnte: Salby und Callaghan (2000) und Soukharev und Hood (2001) zeigten, dass es
einen 11-j

ahrigen Zyklus in der tropischen QBO selber gibt und die QBO-Westphase im Son-
neneckenmaximum folglich k

urzer und im -minimum l

anger ist. Neue Untersuchungen von
Hamilton (2002) best

atigen diese quasi-dekadische Variation der QBO-Westphase mit einem
l

angeren Datensatz von 50 Jahren, allerdings scheint die Relation zum Sonneneckenzyklus
nur f

ur Teile des Datensatzes zu existieren. Dies zeigt sich auch f

ur die letzten Jahre: seit
Mitte der 1990er Jahre scheint die von Salby und Callaghan (2000) gefundene Modulation
der QBO-Phasen fast umgekehrt zu sein (nicht gezeigt). Auerdem scheint sich das Verhalten
der QBO insgesamt ge

andert zu haben, es existiert in den letzten Jahren eine Tendenz der
QBO-Westphasen im Mittel in der unteren Stratosph

are l

anger erhalten zu bleiben. Dies zeigt,
dass die Modulation zwischen QBO und Sonne sehr kompliziert ist und es l

angerer Datens

atze
bedarf, um gesicherte Aussagen zu treen.
Der Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die stratosph

arische SAO wurde nicht
explizit weiter untersucht, obwohl man wusste, dass es einen starken Einuss des 11-j

ahrigen
Sonneneckenzyklus auf die

aquatoriale obere Stratosph

are gibt. Gray et al. (2001a,b) zeigten,
dass die Winde in der oberen Stratosph

are, die Region, welche von der stratosph

arischen SAO
dominiert wird, ein wichtiger Faktor f

ur die zwischenj

ahrliche Variabilit

at des Polarnachtstrahl-
stromes darstellen und erweiterten den
"
Holton und Tan Mechanismus\ auch auf die obere
Stratosph

are. Mit einem 2-D Modell der mittleren Atmosph

are konnte die in Beobachtungen
gefundene Beeinussung der L

ange der QBO-Phasen durch den 11-j

ahrigen Sonnenecken-
zyklus erstmals best

atigt werden, und zwar ist die West- (Ost-) Phase der QBO im Sonnen-
eckenmaximum einen Monat k

urzer (l

anger) als im Sonneneckenminimum (McCormack,
2003). Dieser Einuss des Sonneneckenzyklus auf die Ausbildung der QBO-Phasen konnte
nur unter Einbeziehung einer realistischen SAO-Simulation erreicht werden und best

atigt damit
die Untersuchungen von Gray et al. (2001a,b).
Das Wintersignal auf der Nordhemisph

are
Das Wandern der Winddierenzen von der oberen subtropischen Stratosph

are in die polare
untere Stratosph

are ndet f

ur die beiden QBO-Phasen mit unterschiedlicher Geschwindig-
keit statt (Abb. 2.10). W

ahrend sich die Westwindanomalie in der QBO-Ostphase (links) im
Dezember noch sehr viel mehr in subtropischen und mittleren Breiten bendet und erst im
Januar die polaren Breiten erreicht, erstreckt sie sich f

ur die QBO-Westphase (rechts) im
Dezember bereits in polare Breiten. Im Februar erkennt man anhand der Temperaturdieren-
zen den von Labitzke (1987) und Labitzke und van Loon (1988) gefundenen Zusammenhang:
im Sonneneckenmaximum bendet sich in der QBO-Ostphase eine negative Dierenz in der
unteren polaren Stratosph

are, d.h. es ist kalt und ungest

ort, wohingegen man positive Die-
renzen, d.h. Stratosph

arenerw

armungen, f

ur diesen Bereich in der QBO-Westphase ndet. In
den niedrigeren Breiten ndet man ein zu den hohen Breiten entgegengesetztes Temperatursi-
gnal. Im Vergleich zum mittleren Sonnensignal (Abb. 2.5) sieht es so aus, als ob die QBO nur
das zeitliche Auftreten der Stratosph

arenerw

armungen moduliert. V

ollig oen ist jedoch zur
Zeit noch, wie eine gegenseitige Modulation zwischen Sonnen- und QBO-Signal funktionieren
k

onnte. Auf der einen Seite ndet man in der tropischen Stratosph

are ein 11-j

ahriges Signal
in der QBO (Salby und Callaghan, 2000), auf der anderen Seite ndet man in der polaren
Winterstratosph

are signikante Zirkulationsunterschiede zwischen QBO-Ost- und Westphase
in Abh

angigkeit vom Sonneneckenzyklus sowie unterschiedliche tropische und subtropische
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QBO Ost QBO West
Abbildung 2.10: Wie Abb. 2.5 f

ur die Nordhemisph

are nur getrennt f

ur QBO-Ost (links) und
QBO-West-Jahre (rechts) (Kodera, pers

onliche Mitteilung, 2003).
Temperatursignale im Sommer. Das Problem, dass man bei einer Unterteilung nicht nur in
Sonneneckenmaximum und -minimum sondern auch in QBO-Ost und West Jahre bekommt,
ist die zus

atzliche Reduktion des ohnehin schon kurzen Datensatzes, womit auch die statisti-
sche Signikanz der Ergebnisse abnimmt.
Alle diese Beobachtungsstudien zeigen einen Einuss der Sonne und der QBO/SAO auf die
Atmosph

are, sind aber aufgrund von r

aumlichen und zeitlichen Limitierungen nicht in der Lage,
einen physikalischen Mechanismus f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die
Stratosph

are aufzudecken. Mit Hilfe von systematischen 2- und 3-D Modellstudien versuchte
man diese L

ucke zu schlieen.
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2.4.2 Modellstudien
Die aus Beobachtungen gewonnenen Hinweise f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonnenecken-
zyklus in der Stratosph

are versuchte man zuerst mit 2-D Chemie-Transport-Modellen nachzu-
vollziehen (z. B. Garcia et al., 1984; Brasseur, 1993; Huang und Brasseur, 1993; Haigh, 1994;
Fleming et al., 1995). Es konnte gezeigt werden, dass die chemische, thermische und dynami-
sche Struktur der Atmosph

are beeinusst wird. W

ahrend des Sonneneckenmaximums f

uhrt
eine erh

ohte Solarstrahlung im UV-Bereich sowohl zu einer erh

ohten Erw

armung der Mittleren
Atmosph

are (mit einem Maximum an der Stratopause) als auch zu einer erh

ohten Ozonpro-
duktion, die ihrerseits wieder die Erw

armungsrate beeinusst (vgl. auch Abschnitt 3.2.1). Die
UV-Strahlungs

anderungen mit dem Sonneneckenzyklus waren zu diesem Zeitpunkt allerdings
mit groen Unsicherheiten behaftet (Abschnitt 1.5.2) und 3-D Modelle, die die Zirkulation
der Atmosph

are realistischer beschreiben als 2-D Modelle, noch in der Entwicklungsphase.
Eine Hinzunahme der Mittleren Atmosph

are in globalen 3-D Modellen erfolgte erst Ende der
1980er Jahre (Langematz und Pawson, 1992). Bevor man genauere Daten der spektralen Strah-
lungs

anderungen und Modelle der Mittleren Atmosph

are hatte, wurden 3-D Simulationen zum
Einuss der Sonne auf das Klima unter vereinfachten Annahmen durchgef

uhrt. Entweder wur-
de nur die Solarkonstante ge

andert (z. B. Wetherald und Manabe, 1975) oder eine sehr groe

Anderung der UV-Strahlung vorgegeben (z. B. Balachandran und Rind, 1995; Rind und Ba-
lachandran, 1995; Balachandran et al., 1999; Kodera et al., 1991) und der Eekt auf das Ozon
gar nicht ber

ucksichtigt. Die genannten Modellstudien waren trotz vereinfachter Annahmen in
der Lage, einige der beobachteten Sonnensignale wiederzugeben (siehe unten).
Erst Haigh (1994) wies darauf hin, dass es nicht ausreicht nur die Solarkonstante zu

andern.
F

ur eine realistischere Simulation des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus in GCMs sollten so-
wohl die spektralen Einstrahlungs

anderungen im UV-Bereich als auch die Ozon

anderungen
ber

ucksichtigt werden. Erste Simulationen mit realistischen Strahlungs- und Ozon

anderungen
in einem GCM, welches seinen oberen Rand in 10 hPa (32 km) hatte und damit die Mittlere
Atmosph

are nicht komplett beinhaltete, zeigten signikante

Anderungen in der unteren Stra-
tosph

are und in der Troposph

are (Haigh, 1996). Neuere Modellstudien benutzen realistische

Anderungen der spektralen Solarstrahlung von Lean et al. (1997) und die mit einem 2-D Mo-
dell berechneten Ozon

anderungen (Haigh, 1999a,b; Larkin et al., 2000; Shindell et al., 1999,
2001b; Matthes et al., 2003; Rind et al., 2002a). Bevor der bisher verstandene Mechanismus
f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus aufgezeigt wird, wird ein

Uberblick

uber
die bisher simulierten Sonnensignale im Vergleich zu Beobachtungen gegeben.
Ozon
Um die Ozon

anderungen aufgrund der Strahlungs

anderungen mit dem Sonneneckenzyklus in
einem GCM zu ber

ucksichtigen, welches noch kein Ozon interaktiv berechnen kann, werden im
allgemeinen die prozentualen Ozon

anderungen unter Vorgabe von spektralen Sonneneinstrah-
lungs

anderungen im Sonneneckenmaximum und -minimum nach Lean et al. (1997) oine
mit einem 2-D Strahlungs-Chemie-Transport-Modell berechnet und die verwendete Ozonkli-
matologie des jeweiligen GCMs angepasst. Beispielhaft sind in Abb. 2.11 die sich ergebenden
prozentualen Ozon

anderungen nach Haigh (1994) dargestellt, die im Rahmen eines internatio-
nalen GCM-Vergleichs (GRIPS: GCM-Reality Intercomparison Project for SPARC) verschiede-
nen Modellierungsgruppen zur Verf

ugung gestellt wurden (vgl. auch Kapitel 4). Auch die im
Rahmen dieser Arbeit vorgestellten Modellexperimente verwendeten die Ozon

anderungsdaten
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Abbildung 2.11: Prozentuale Ozondierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und
-minimum f

ur Januar, Juli, April und das Jahresmittel, Isolinienabstand: 0,5%, (Daten von
Haigh, 1994). (Fig. 8 aus Labitzke und Matthes, 2003)
von Haigh (1994) (Abschnitt 3.3). Im Jahresmittel gibt es bis zu 3% mehr Ozon im Sonnen-
eckenmaximum zwischen 10 und 5 hPa (32-37 km) in den Subtropen beider Hemisph

aren. Die
st

arksten Ozon

anderungen wandern mit der Sonne von einer Sommerhemisph

are zur anderen.
In den

Ubergangsjahreszeiten ndet man ein Maximum der Ozon

anderung auf der bisherigen
Sommerhemisph

are und ein kleineres auf der neuen Sommerhemisph

are. Beim Vergleich dieser
Ozonverteilung mit der aus Beobachtungen abgeleiteten (vgl. Abschnitt 2.4.1) f

allt auf, dass
sowohl die Amplitude der

Anderungen untersch

atzt wird als auch Unterschiede in den Mustern
auftreten. W

ahrend in Abb. 2.11 im Jahresmittel zwei Maxima mit 3% mehr Ozon im Sonnen-
eckenmaximum auftreten, ndet man in Beobachtungen (Abb. 2.3) maximale Werte von bis
zu 4,5% in 1 hPa (48 km). Das beobachtete negative Ozonsignal in der mittleren Stratosph

are
wird nicht simuliert.
Auch andere 2-D Modelle weisen wie Haigh (1994) eine andere H

ohenabh

angigkeit des solaren
Ozonsignales im Vergleich zu Beobachtungen auf (Abb. 2.12). Das gr

ote Ozonsignal wird in
der mittleren Stratosph

are (10-5 hPa/32-37 km) simuliert (im Gegensatz zum beobachteten
3-1 hPa/40-48 km) und nimmt in der oberen und unteren Stratosph

are ab (Brasseur, 1993;
Huang und Brasseur, 1993; Fleming et al., 1995; Haigh, 1994; Shindell et al., 1999). Auch zwi-
schen den simulierten Ozon

anderungsfeldern gibt es einige Unterschiede. Beispielsweise zeigt
das von Shindell et al. (1999) bestimmte Ozon

anderungsfeld im Jahresmittel nur ein Maximum
in der

aquatorialen Stratosph

are, welches mit einem Wert von 2,5% etwas geringer ausf

allt
und etwas h

oher liegt (5-3 hPa/37-40 km) als das von Haigh (1994) (Abb. 2.11).
Die Untersch

atzung des Ozonsignales mit 2-D Modellen k

onnte auf eine fehlende dynamische
2.4. Der 11-j

ahrige Sonneneckenzyklus in der Stratosph

are 67
Abbildung 2.12: Prozentuale Ozon

anderung zwischen Sonneneckenmaximum und
-minimum in den Tropen aus Beobachtungen und 2-D bzw. 3-D Modellsimulationen (Hood,
2003).
R

uckkopplung zur

uckzuf

uhren sein (obwohl in einigen Modellen der Eekt von Schwere- und
planetarischen Wellen parametrisiert ist), oder auf die Tatsache, dass Ozon nicht voll interaktiv
berechnet wird. Es k

onnte aber auch an einer

Ubersch

atzung des Ozonsignales aus Beobach-
tungen oder einem unvollst

andigen Verst

andnis der Ozonchemie liegen. Ein Beispiel hierf

ur ist
die nicht ber

ucksichtigte dekadische Variabilit

at von Methan, Wasserdampf und stratosph

ari-
schem NO
y
9)
in der mittleren und oberen Stratosph

are (Callis et al., 2000).
Die Abh

angigkeit der Modellergebnisse von der Vorgabe unterschiedlicher Ozon

anderungs-
felder wurde im Rahmen eines internationalen GCM-Vergleiches (GRIPS) getestet (Matthes
et al., 2003) (vgl. auch Kapitel 4). Es stellte sich heraus, dass die Ergebnisse der Simulation in
einem GCM unter anderem stark von dem vorgegebenen Ozon

anderungsfeld abh

angen (siehe
z. B. Abb. 2.13). Auch weitere Sensitivit

atsstudien mit unserem eigenen GCM best

atigten das
unterschiedliche Verhalten des GCMs bei Vorgabe der Ozon

anderungsfelder von Haigh (1994)
oder Shindell et al. (1999) (vgl. Abschnitt 5.2.1).
Bisherige gekoppelte Klima-Chemiemodelle, die die Ozon

anderungen aufgrund von vorgege-
benen Strahlungs

anderungen interaktiv berechnen, sind noch nicht in der Lage eine bessere
Ozonverteilung zu simulieren (z. B. Labitzke et al., 2002). Allerdings zeigen Resultate von
unserer eigenen neuen Modellversion mit gekoppelter Chemie erstmals eine qualitative

Uber-
einstimmung der berechneten Ozon

anderung zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum
9)
W

ahrend des Sonneneckenminimums ist der NO
y
-Fluss von der Mesosph

are durch verst

arkten Beschuss
mit energetischen Elektronen erh

oht und das dadurch vermehrt gebildete NO
2
wird in die Stratosph

are trans-
portiert, wo es zu einem zus

atzlichen Ozonabbau f

uhrt. Wenn dieser Eekt nicht ber

ucksichtigt wird, kann es
zu einer Untersch

atzung der Amplituden des Ozonsignales kommen (Callis et al., 2000). Die Ezienz dieses
NO
y
-Transportes von der polaren oberen Atmosph

are in die mittleren Breiten der Stratosph

are ist allerdings
noch umstritten, da andere Modelle keinen starken Einuss von dieser Quelle zeigen (z. B. Jackman et al.,
1995; Siskind et al., 1997).
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im Vergleich mit der von Hood (2003) aus Beobachtungen bestimmten. Die Gr

oenordnung
der

Anderungen wird aber deutlich

ubersch

atzt. Die qualitative

Ubereinstimmung liegt ver-
mutlich an der Ber

ucksichtigung der NO
y
-Variation mit dem 11-Jahreszyklus, die allerdings
aufgrund von fehlenden genaueren Beobachtungsdaten

ubertrieben vorgegeben wurde (Lan-
gematz et al., 2003b). Neuere Studien mit einem 2-D Modell (Lee und Smith, 2003) weisen
daraufhin, dass man f

ur ein Ozonsonnensignal, welches vergleichbar mit Beobachtungen ist,
nicht nur die solaren UV-Variationen, sondern auch den Eekt der QBO und den von Vulkan-
eruptionen ber

ucksichtigen muss.
Es sind also sowohl l

angere Datenreihen und verbesserte statistische Modelle zur Bestimmung
des solaren Ozonsignales aus Beobachtungen als auch verbesserte 2- und 3-D Modelle gefragt,
um gesicherte Aussagen

uber das Ozonsonnensignal treen zu k

onnen.
Temperatur
Bisherige GCM-Experimente, die realistische Strahlungs- und Ozon

anderungen entweder nach
Haigh (1994) (Abb. 2.13 rechts) oder nach Shindell et al. (1999) (Abb. 2.13 links) ber

ucksich-
tigen, zeigen im Jahresmittel das gr

ote Temperatursignal zwischen Sonneneckenmaximum
und -minimum von +0,75 bis +1,2 K im Bereich der tropischen und subtropischen Stratopause
(z. B. Matthes et al., 2003) in guter

Ubereinstimmung mit Absch

atzungen aus Beobachtun-
gen (siehe Abschnitt 2.4.1). Positive Temperaturdierenzen ndet man bis in die mittleren
Breiten der Stratosph

are und bis in die Troposph

are hinein. Mit einem 2-D Modell der Mittle-
ren Atmosph

are berechnete Brasseur (1993) ein Temperatursignal von +1,4 K in einer H

ohe
von 1 hPa (48 km), welches nach oben und unten abnimmt, aber positiv bleibt und damit
ebenfalls zu den in Abb. 2.13 gezeigten Ergebnissen der GCMs passt. Die meridionale Tempe-
raturstruktur ist allerdings von Modell zu Modell sehr verschieden (vgl. auch Kapitel 4). Bisher
zeigen alle Modelle ein einheitlich positives Temperatursignal in der Stratosph

are und keines
der Modelle ist in der Lage, die von Hood (2003) bestimmte negative Temperaturdierenz in
der mittleren Stratosph

are (Abb. 2.3) zu simulieren
10)
. Das zweite Maximum der Temperatur-
dierenz, welches sowohl in SSU- (Scaife et al., 2000b) als auch in NCEP-Daten (Hood, 2003;
Labitzke, 2001) in der unteren Stratosph

are auftritt, wird ebenfalls von keinem der Modelle
wiedergegeben.
Wind
Im Nordwinter sind die beobachteten Zirkulations

anderungen in der Stratosph

are, wie z. B.
die polw

artige Abw

artsbewegung der Winddierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und
-minimum (vgl. Abschnitt 2.4.1), noch nicht zufriedenstellend simuliert worden (z. B. Abb.
2.14, siehe auch Kapitel 4). Das GISS-Modell ist das einzige, welches ansatzweise eine polw

arti-
ge Abw

artsbewegung der Westwindanomalien von November bis Februar zeigt. Kein GCM ist
bisher in der Lage, das beobachtete Signal auf der S

udhemisph

are zu reproduzieren (Matt-
hes et al., 2003; Kodera et al., 2003). Eine ausf

uhrlichere Darstellung der Ergebnisse des
GRIPS-Vergleiches erfolgt in Kapitel 4.
10)
Eine Ausnahme stellt die Simulation unseres eigenen GCMs mit interaktiver Chemie dar, allerdings sind die
Vorgaben idealisiert und somit kann nicht endg

ultig

uber die Aussagekraft dieses negativen Temperatursignales
geurteilt werden (Langematz et al., 2003b).
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Abbildung 2.13: Jahresmittel der Temperaturdierenzen zwischen je 20 Modelljahren im Son-
neneckenmaximum und -minimum, Isolinienabstand: 0,25 K f

ur verschiedene GCMs (Goddard
Institute for Space Sciences (GISS), New York, USA; Meteorological Research Institute (MRI),
Tsukuba, Japan; Freie Universit

at Berlin (FUB), Imperial College for Science, Technology
and Medicine (IC), London, UK). Linke Spalte: Modelle, welche das Ozon

anderungsfeld von
Shindell et al. (1999) benutzten, rechte Spalte: Modelle, welche das Ozon von Haigh (1994)
benutzten (Fig. 4 aus Matthes et al., 2003).
GCMs, welche mit einem Chemiemodul gekoppelt sind und daher

Anderungen in der Ozon-
konzentration aufgrund ge

anderter UV-Strahlung w

ahrend des 11-j

ahrigen Sonneneckenzy-
klus interaktiv berechnen k

onnen (Rozanov et al., 2002; Tourpali et al., 2003; Schlesinger und
Andronova, 2003), zeigen bis auf die Ergebnisse unseres eigenen Modells (Langematz et al.,
2003b) keine Verbesserung der Simulationsergebnisse mit einfachen GCMs, bei denen eine
Ozonklimatologie explizit vorgeschrieben wird.
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Abbildung 2.14: Dierenzen des mittleren zonalen Windes zwischen dem 20-Jahresmittel
der Simulationen des Sonneneckenmaximums und -minimums f

ur den nordhemisph

arischen
Winter (20-80

N, November (11) bis Februar (2)), Isolinienabstand: 2 m/s. Von links nach
rechts: mittleres Modellsignal (
"
All\) sowie die einzelnen Modellexperimente: GISS, MRI-G,
MRI-IC, FUB, IC (durch Ensemble erg

anzte Fig. 5 aus Matthes et al., 2003).
Signale in der unteren Stratosph

are und in der Troposph

are
Haigh (1996, 1999a,b) und Larkin et al. (2000) zeigten mit dem Unied Modell und dem
UGAMP Modell, dass es zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum signikante

Ande-
rungen in der unteren Stratosph

are und in der Troposph

are gibt. Im Maximum treten im Som-
mer st

arkere stratosph

arische Ostwinde auf, die sich bis in die obere Troposph

are durchsetzten
und zu einer polw

artigen Verlagerung von troposph

arischen Zirkulationsmustern f

uhren, z. B.
dem troposph

arischen Westwindstrahlstrom, dem absteigenden Ast der Hadley Zirkulation und
der Zugbahnen der Tiefdruckgebiete in mittleren Breiten. Auch Balachandran und Rind (1995);
Rind und Balachandran (1995); Balachandran et al. (1999), Shindell et al. (1999, 2001b) und
Rind et al. (2002a) zeigen mit dem GISS Modell signikante

Anderungen der Zirkulation in der
unteren Stratosph

are und in der Troposph

are, die sie als indirekte chemisch-dynamische Folge
der direkten Strahlungsein

usse in der oberen Stratosp

are erkl

aren, worauf im Folgenden noch
n

aher eingegangen wird.
2.4. Der 11-j

ahrige Sonneneckenzyklus in der Stratosph

are 71
Wechselwirkung mit QBO und SAO
Da die meisten GCMs nicht in der Lage sind, eine modellinterne QBO zu generieren (Pawson,
1992; Pawson et al., 2000) (vgl. auch Abschnitt 3.3.3), wurde die beobachtete Wechselwir-
kung zwischen Sonne und QBO (Abschnitt 2.4.1) in einigen wenigen GCMs unter Vorgabe
einer k

unstlichen QBO untersucht.
Mit dem GISS Modell wurden solche Simulationen mit einer k

unstlichen QBO-Ost- bzw. West-
phase in der unteren tropischen Stratosph

are durchgef

uhrt, allerdings unter Vorgabe von un-
realistisch groen UV-Strahlungs

anderungen und ohne das Ozon zu

andern (Balachandran
und Rind, 1995; Rind und Balachandran, 1995; Balachandran et al., 1999). Aufgrund der un-
realistisch groen

Anderung der UV-Strahlung (10%, 20% bzw. 50% unterhalb von 300 nm)
ergeben sich st

arkere Amplituden der Zirkulations

anderungen im Vergleich zu Simulationen mit
realistischeren UV-Strahlungsvorgaben (Shindell et al., 1999, 2001b; Rind et al., 2002a). Die
fr

uheren Modellsimulationen best

atigen die Untersuchungen von Labitzke (1987) und Labitzke
und van Loon (1988) im nordhemisph

arischen Winter zum Teil (Stratosph

arenerw

armungen
treten in der QBO-Westphase nicht im Sonneneckenmaximum auf), w

ahrend der Sommer
nicht gut wiedergegeben wird. Inwieweit diese Ergebnisse zuverl

assig sind, l

asst sich nicht mehr
feststellen, da diese auf einem anderen Computer letztes Jahr nicht mehr reproduziert werden
konnten (D. Rind, pers

onliche Mitteilung, 2002). Ebenfalls mit Hilfe unrealistisch groer

Ande-
rungen der solaren UV-Strahlung (es wurden f

unf unterschiedliche solare Erw

armungsraten von
70, 80, 90, 100 und 110% verwendet) und der Vorgabe einer k

unstlichen QBO-Ost- und einer
Westphase in der unteren Stratosph

are nden Kodera et al. (1990) und Kodera et al. (1991)
eine Best

atigung der in Beobachtungen gefundenen Beziehung zwischen Sonneneckenzyklus
und QBO in der nordhemisph

arischen Winterstratosph

are. Mit einem linearen Matsuno-Modell
und unter Ber

ucksichtigung der von Kodera (1991) gefundenen zonalen Windanomalien ndet
Braesicke (1994) ebenfalls eine Best

atigung der Ergebnisse von Labitzke (1987) und Labitzke
und van Loon (1988).
Bisher gibt es noch keine GCM-Simulation, die unter realistischen Vorgaben von Strahlungs-
und Ozon

anderungen, den Einuss von Sonne und QBO nachzuvollziehen versucht hat. Genau
solche Simulationen wurden im Rahmen dieser Arbeit durchgef

uhrt und werden in den folgen-
den Kapiteln ausf

uhrlich dargestellt.
Neuere Studien mit einem mechanistischen Modell (Gray et al., 2001a) besch

aftigten sich mit
dem
"
Holton und Tan Mechanismus\, der einen Zusammenhang zwischen den Winden in der
tropischen unteren Stratosph

are (45 hPa/22 km) und der Winterzirkulation am Pol herstellt.
Eine Anpassung der

aquatorialen Winde alleine in der unteren Stratosph

are (16-32 km, 50-
10 hPa) reichte nicht aus, um den
"
Holton und Tan Mechanismus\ zu reproduzieren. Dies
konnte nur durch eine zus

atzliche Ber

ucksichtigung der

aquatorialen Winde in der oberen
Stratosph

are (bis 40 km bzw. 58 km, dem oberen Limit von Raketendaten) erreicht werden.
Die Wichtigkeit der Winde in der oberen Stratosph

are f

ur die stratosph

arische Winterzirkula-
tion der Nordhemisph

are konnte erstmals sowohl in Beobachtungen (Gray et al., 2001b) als
auch in mechanistischen Modellstudien (Gray et al., 2001a, 2003; Gray, 2003) gezeigt werden
und legt eine gegenseitige Wechselwirkung der QBO mit dem Sonneneckenzyklus und der
stratosph

arischen SAO nahe, auf die im n

achsten Abschnitt noch einmal ausf

uhrlich eingegan-
gen wird. Gray et al. (2001b) zeigten beispielsweise, dass die gr

ote Korrelation zwischen der
Nordpoltemperatur im Januar und Februar und dem

aquatorialen Wind in der oberen Strato-
sph

are zu der Zeit auftritt, in der die SAO-Westphase beginnt (September/Oktober). Diese
Untersuchungen stellen eine wichtige Erweiterung des bisherigen QBO-polare Breiten Mecha-
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nismus dar, sind allerdings noch l

angst nicht bei allen Wissenschaftlern anerkannt. Im Rahmen
dieser Arbeit konnten die von Gray et al. (2001b,a) in einem mechanistischen Modell gezeigten
Erkenntnisse erstmalig mit einem GCM best

atigt und eine Untersuchung des Einusses von
Sonne, QBO und SAO erstmals in einem GCM unter realistischen Annahmen von Strahlungs-
und Ozon

anderungen durchgef

uhrt werden.
2.5 Mechanismen f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Son-
neneckenzyklus
In diesem Abschnitt wird versucht, die beschriebenen Sonnensignale aus Beobachtungen (Ab-
schnitt 2.4.1) und Modellen (Abschnitt 2.4.2) zu erkl

aren und miteinander in Verbindung zu
bringen, um dann den Mechanismus f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus, wie
er bisher verstanden ist, darzustellen und die Fragestellungen f

ur diese Arbeit zu entwickeln.
M

ogliche Mechanismen f

ur den Zusammenhang zwischen Sonne und Klima beinhalten Va-
riationen 1. in der totalen solaren Einstrahlung (Solarkonstanten) (Abschnitt 1.5.2), 2. in
der spektralen UV-Strahlung (Abschnitt 1.5.2) und 3. im Sonnenwind und dem energetischen
Teilchenuss (Abschnitt 1.2.2). Die Variationen der Solarkonstanten

uber einen Sonnenecken-
zyklus sind sehr gering (0.1%) im Vergleich zu den Schwankungen im UV-Bereich (8% um
200 nm; vgl. Abschnitt 1.5.2), der sowohl f

ur die Ozonproduktion als auch die Erw

armung der
Mittleren Atmosph

are wichtig ist. Schwankungen der Solarkonstanten sind daher zu gering,
um den beobachteten Zusammenhang zwischen Sonne und Klima alleine zu erkl

aren.
Die Korrelation zwischen kosmischer Strahlung und Wolken (Svensmark und Friis-Christensen,
1997) wird seit einigen Jahren sehr heftig und kritisch diskutiert. Die kosmische Strahlung
ist mit dem Sonneneckenzyklus antikorreliert, d.h. sie ist maximal (minimal) im Sonnen-
eckenminimum (-maximum). Die Teilchen der kosmischen Strahlung haben vermutlich einen
Einuss auf die Bildung von Wolkenkondensationskernen und damit auf die Wolkenbildung,
welche wiederum das Klima am Erdboden durch eine ge

anderte Strahlungsbilanz beeinussen
k

onnte. Aus neuen Messstudien wei man, dass es positive Ionen in der oberen Troposph

are
gibt, die als Kondensationskerne dienen k

onnen (Eichkorn et al., 2002). F

ur eine Beeinus-
sung dieser Ionen durch den 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus m

ussen aber noch sehr viel mehr
Messstudien durchgef

uhrt werden, um einen Beweis f

ur diese Theorie zu nden. Ein vollst

andi-
ger

Uberblick

uber den Einuss von kosmischer Strahlung auf das Klima w

urde an dieser Stelle
zu weit f

uhren und ist in Tinsley und Yu (2003) zu nden.
Die beiden glaubw

urdigsten Mechanismen sind die ersten beiden: Variationen der totalen so-
laren Einstrahlung beeinussen die Troposph

are direkt, w

ahrend Variationen der solaren UV-
Strahlung die obere Stratosph

are direkt beeinussen. Die direkte Beeinussung der oberen
Stratosph

are hat chemisch-dynamisch indirekte Zirkulations

anderungen in der unteren Strato-
sph

are zur Folge, die auch die Troposph

are beeinussen k

onnten. Die in der Troposph

are und
Stratosph

are gefundenen Sonnensignale stellen also vermutlich eine Kombination aus direkten
und indirekten Ein

ussen dar, die im Folgenden n

aher erl

autert werden. Es ist allerdings auch
nicht auszuschlieen, dass alle drei genannten Mechanismen eine Rolle spielen und gemein-
sam zu den beobachteten Sonnensignalen in der Atmosph

are f

uhren. F

ur einen Beweis sind
allerdings noch sehr viel mehr Studien mit Beobachtungsdaten und Modellen notwendig. In
den folgenden Betrachtungen wird es ausschlielich um den Mechanismus f

ur den Einuss von
UV-Strahlungs

anderungen mit dem Sonneneckenzyklus auf die Atmosph

are gehen. Vor allen
Dingen m

ochte man die groen Sonnensignale in der unteren Stratosph

are erkl

aren, die keine
direkte Folge der ge

anderten UV-Strahlung sein k

onnen.
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Mechanismus – Einfluss des 11-jährigen 
Sonnenfleckenzyklus
Stratopause
Troposphäre
Änderung des Meridional-
gradienten der Temperatur
Zirkulationsänderungen 
(Wind, Wellen, Meridional-
Zirkulation)
Stratosphäre
UV-Strahlung
?
???
? ?? ?
indirekter Einfluss,
messtechnisch schwer 
erfassbar
Direkter Einfluss 
auf Temperatur
Einfluss auf 
Ozon
?QBO?
?SAO?
Transfer des Signals?
Veränderung 
der Hadley Zelle?
Abbildung 2.15: Schematische Darstellung f

ur den Mechanismus des 11-j

ahrigen Sonnen-
eckenzyklus, seine Auswirkungen und m

ogliche Wechselwirkungen mit anderen Faktoren.
Bereits vor 30 Jahren spekulierte Hines (1974), dass durch

Anderungen in der Sonnenakti-
vit

at hervorgerufene Winddierenzen in der oberen Stratosph

are die Ausbreitungsbedingungen
f

ur sich vertikal ausbreitende planetarische Wellen

andern k

onnten und so Sekund

areekte
in der Zirkulation der unteren Stratosph

are und Troposph

are hervorrufen k

onnten. Ein paar
Jahre sp

ater f

uhrte Bates (1977) die ersten Modellrechnungen (mit einem 1-D Modell) durch,
um einen Mechanismus f

ur den Einuss von solaren UV-Schwankungen zu nden. Mit Hilfe
von verschiedenen Modellstudien konnte gezeigt werden, dass

uber Interferenzen von plane-
tarischen Wellen signikante

Anderungen des troposph

arischen Klimas hervorgerufen werden
k

onnen, die das Ergebnis von durch die Sonne hervorgerufenen

Anderungen in der Stratosph

are
sind. Allerdings waren die Modelle stark vereinfacht (1- oder 2-D Modelle, beinhalteten nicht
die gesamte Troposph

are und/oder Stratosph

are, keine Wechselwirkung zwischen Wellen und
Grundstr

omung, keine Ozonchemie) und man war sich nicht hundertprozentig sicher, ob diese
Eekte tats

achlich so in der Atmosph

are ablaufen (siehe z. B.

Uberblick von Bates, 1981). Das
konnte erst im Laufe der Jahre mit immer leistungsf

ahigeren Rechnern, auf denen komplexere
Modelle integriert werden konnten, und mit l

angeren Datens

atzen nachgewiesen werden.
In Abb. 2.15 ist versucht worden, die bisher bekannten Ein

usse und Auswirkungen von so-
laren UV-Strahlungs

anderungen mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus sowie deren Wech-
selwirkung mit anderen Faktoren schematisch darzustellen. Die von der Sonne kommende
UV-Strahlung f

uhrt durch die Absorption an Ozonmolek

ulen zu einer Erw

armung der Stra-
tosph

are, die am st

arksten an der

aquatorialen Stratopause ist (vgl. Abschnitt 3.2.1), und
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die Ozonproduktion ebenfalls beeinusst. Eine vermehrte Ozonproduktion bei st

arkerer UV-
Strahlung im Sonneneckenmaximum f

uhrt ihrerseits wiederum zu einer verst

arkten kurzwel-
ligen Erw

armungsrate und damit zu einer h

oheren Temperatur. Dieser direkte Einuss auf
den photochemischen und thermischen Antrieb der oberen Stratosph

are ist bereits einige Zeit
bekannt (vgl. Abschnitte 2.4.1 und 2.4.2) und heutige GCMs sind in der Lage, diese st

arkste
Temperatur

anderung bei der Vorgabe von Strahlungs- und Ozon

anderungen in der

aquatorialen
Stratopausenregion zu simulieren. Die direkten

Anderungen in der

aquatorialen Stratopausen-
region f

uhren zu einer

Anderung des meridionalen Temperaturgradienten, welche wiederum

uber die thermische Windrelation (Gl. 3.19)

Anderungen in der vertikalen Windscherung zur
Folge haben.

Anderungen in der Windstruktur haben ihrerseits ge

anderte Ausbreitungsbedin-
gungen f

ur sich vertikal aus der Troposph

are ausbreitende planetarische Wellen zur Folge und
stellen eine M

oglichkeit dar, wie indirekt auch Zirkulations

anderungen in der unteren Strato-
sph

are und Troposph

are durch direkte

Anderungen in der oberen Stratosph

are hervorgerufen
werden k

onnen. Bisher gibt es allerdings noch keinen vollst

andigen physikalischen Mechanis-
mus, um den Transfer des Sonnensignales von der oberen in die unteren Atmosph

arenschichten
zu erkl

aren. Simulationen mit GCMs k

onnen insbesondere die groen Variationen von Ozon,
Temperatur, geopotentieller H

ohe und zonalem Wind in der unteren Stratosph

are noch nicht
erkl

aren, genauso wenig wie die aus Beobachtungen abgeleitete vertikale Temperatur- und
Ozonverteilung (vgl. Abschnitt 2.4.1). Auch die gegenseitige Beeinussung von Sonnensigna-
len und QBO bzw. SAO Signalen ist noch nicht vollst

andig bekannt. Im Folgenden werden
existierende Ideen f

ur den Transfer des Sonnensignales und seine Auswirkungen dargestellt.
In den 1990er Jahren wurde begonnen, ein konzeptionelles Modell f

ur die beobachtete und
modellierte Abw

artsbewegung (vgl. Abschnitt 2.4.1 und 2.4.2) von direkten durch solare UV-

Anderungen hervorgerufenen Eekten von der oberen in die untere Stratosph

are zu entwickeln
(z. B. Kodera, 1995), die im Prinzip auf den Ideen von Hines (1974) und Bates (1981) beruh-
ten. In Abb. 2.16 ist die aktuellste Version dieses konzeptionellen Modelles dargestellt, welches
auf Fels (1987) zur

uckgeht, der damit den dynamischen Einuss von Strahlungs

anderungen in
der winterlichen Stratosph

are untersuchte. Im Sonneneckenmaximum f

uhrt ein st

arkerer sub-
tropischer Windstrahlstrom in der oberen Stratosph

are im Fr

uhwinter (Westwindanomalie in
Abb. 2.16a) aufgrund von verst

arktem solaren Antrieb zu einer Ablenkung von planetarischen
Wellen (gestrichelter Pfeil) in Richtung Winterpol, was zu einer relativen Beschleunigung der
Grundstr

omung, also einer Verst

arkung der Westwindanomalie f

uhrt, angedeutet durch das
Gebiet anomal positiver Eliassen-Palm (EP) Fluss Divergenz (vgl. Abschnitt 5.8). St

arkere
Westwindanomalien f

uhren wiederum zu einer weiteren Schw

achung planetarischer Wellen
bzw. zu ge

anderten Ausbreitungsbedingungen. Es gibt also eine positive R

uckkopplung zwi-
schen zonalem Wind und Wellen. Anders ausgedr

uckt ist die Dissipation von planetarischen
Wellen, die zu einer Abschw

achung der zonalen Grundstr

omung in der oberen Stratosph

are im
Winter f

uhrt, abgeschw

acht und damit auch die Wellenaktivit

at selber. Im Laufe des Winters
bewegt sich die Westwindanomalie durch die positive R

uckkopplung zwischen zonalem Wind
und planetarischen Wellen abw

arts und in Richtung Pol.
Die schw

achere Wellenaktivit

at im Sonneneckenmaximum (Gebiet mit r  F > 0) f

uhrt zu
einer Schw

achung der Brewer-Dobson Zirkulation
11)
(Abb. 2.16b). Die Anomalien in Abb.
11)
Die globale Meridionalzirkulation der Atmosph

are wurde von Brewer (1949) und Dobson (1956) entdeckt.
Sie besteht aus einer aufsteigenden Bewegung in den Tropen, die mit adiabatischer Abk

uhlung verbunden ist,
und einer absinkenden Bewegung

uber dem Winterpol, welche mit adiabatischer Erw

armung einhergeht, und
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Abbildung 2.16: Schematische Darstellung f

ur den Einuss erh

ohter solarer UV-Strahlung
auf die untere Stratosph

are im Winter (Kodera und Kuroda, 2002). Diese Darstellung gibt
Anomalien und keine Absolutfelder an.
2.16b weisen in genau die entgegengesetzte Richtung, f

uhren also zu einem relativen Absinken
und damit zu einer relativen Erw

armung der

aquatorialen unteren Stratosph

are. Auch andere
Studien zeigen, dass die extratropische Wellenaktivit

at, welche die Brewer-Dobson Zirkulation
antreibt, die zonal gemittelte Temperatur in der tropischen unteren Stratosph

are bestimmt
(Randel et al., 2002a; Salby und Callaghan, 2003a). Hood (2003) und Hood und Soukha-
rev (2003) zeigen eine 11-j

ahrige Variation der extratropischen Wellenaktivit

at aufgrund des
Sonneneckenzyklus und bringen diese mit dekadischen Temperaturvariationen in der unteren
tropischen Stratosph

are in Zusammenhang. Sie best

atigen damit den in Abb. 2.16 dargestell-
ten Zusammenhang zwischen extratropischen und tropischen Sonnensignalen.

Uber eine Wechselwirkung zwischen Wellen und Grundstr

omung bewegt sich das Sonnenini-
tialsignal im zonalen Wind von der oberen Stratosph

are im Laufe des Winters polw

arts und
abw

arts und f

uhrt zu einer Modulation des Polarnachtstrahlstromes in hohen Breiten. In nied-
rigen Breiten f

uhrt die Wechselwirkung zwischen Wellen und Grundstr

omung zu einer Mo-
dulation der Brewer-Dobson Zirkulation, durch die wiederum beobachtete

Anderungen in der
tropischen unteren Stratosph

are erkl

art werden k

onnen. Allerdings ist die Bestimmung der ge-
nauen zeitlichen Abfolge der

Anderungen im Jahresverlauf (Winter/Sommer) schwierig. Wenn
der Transfer des Sonnensignales tats

achlich so stattndet wie in der schematischen Abbildung
dargestellt, kann man davon ausgehen, dass die beobachteten

Anderungen auf der Sommerhe-
wird durch die Dissipation von Wellen angetrieben. Diese Meridionalzirkulation erkl

art neben der Abweichung
der Temperaturverteilung vom Strahlungsgleichgewicht auch die globale Verteilung von Spurengasen. (vgl.
auch Abschnitt 5.2.3)
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misph

are nur durch

Anderungen der Brewer-Dobson Zirkulation hervorgerufen werden k

onnen,
die durch dynamische Wechselwirkungsprozesse auf der Winterhemisph

are entstehen. Hierf

ur
gibt es erste Hinweise aus Beobachtungsstudien (z. B. Salby und Callaghan , 2003b; Labitzke,
2004a,b).
2.5.1 Der Einuss von QBO und SAO
Mit dem beschriebenen konzeptionellen Modell (Abb. 2.16) ist man allerdings nicht in der
Lage, den zus

atzlichen Einuss von QBO und SAO zu bestimmen. Beide Windschwingungen
treten in der

aquatorialen Stratosph

are auf, wobei sich die stratosph

arische SAO genau in der
H

ohe bendet, die nachweislich am st

arksten von der solaren UV-Strahlung beeinusst wird.
Die QBO bendet sich in einer H

ohe (untere Stratosph

are), in der groe Sonnensignale in
Beobachtungen sowohl in tropischen und subtropischen als auch in hohen Breiten auftreten.
Auerdem wird die SAO von der QBO durch Filterung von Wellen, die die SAO antreiben,
beeinusst. Da die solare UV-Strahlung mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus Westwind-
anomalien in der oberen subtropischen Stratosph

are hervorruft, kann man spekulieren, dass
diese einen Einuss auf die Ausbildung der SAO-Westphase haben (z. B. Hood, 2003). Ei-
ne Beeinussung der SAO-Phasen durch den Sonneneckenzyklus wurde beispielsweise schon
in Beobachtungen gezeigt (Nastrom und Belmont, 1980) (vgl. Abschnitt 2.4.1) und k

onnte
erkl

aren wie relativ geringe

Anderungen der UV-Strahlung verh

altnism

aig groe zonale subtro-
pische Windanomalien zur Folge haben k

onnen.

Uber eine Kopplung zwischen SAO und QBO
(vgl. z. B.

Uberblick von Hirota, 1980; Baldwin et al., 2001) k

onnten die durch die Solarstrah-
lung induzierten

Anderungen in der oberen Stratosph

are abw

arts wandern. Solche Kopplungen
sind auch bereits in Beobachtungs- und Modellstudien nachgewiesen worden, z. B. eine be-
vorzugte Bildung der QBO-Westphase w

ahrend einer Westphase der stratosph

arischen SAO
(Baldwin et al., 2001) oder eine st

arkere mesosph

arische SAO-Ostphase w

ahrend einer QBO-
Westphase, welche durch selektive D

ammpfung von sich aufw

arts ausbreitenden Schwerewellen
entsteht (Burrage et al., 1996; Garcia und Sassi, 1999). Die von Salby und Callaghan (2000)
gefundene, vom Sonneneckenzyklus abh

angige Ausbildung der QBO k

onnte entweder durch
ge

anderte Ausbreitungsbedingungen f

ur tropische Wellen, durch

Anderungen tropischer Ver-
tikalbewegungen durch den Sonneneinuss oder aber durch einen Einuss der hohen Breiten,
z. B. einen ge

anderten Impulsuss, hervorgerufen werden. Beispielsweise w

urde eine st

arke-
re Brewer-Dobson Zirkulation im Sonneneckenminimum zu einem schw

acheren/langsameren
Absinken der QBO Scherzonen f

uhren, welche eine l

angere QBO-Phase zur Folge h

atten.
Beide tropischen Windschwingungen k

onnen die Winterzirkulation der hohen Breiten signi-
kant beeinussen (Holton und Tan, 1980, 1982; Gray et al., 2001b, 2003; Gray, 2003). Dieser
Einuss ist oensichtlich vom Sonneneckenzyklus abh

angig (Labitzke, 1987; Labitzke und
van Loon, 1988). Prinzipiell muss man also verstehen, welche Wechselwirkung es zwischen
dem Sonneneckenzyklus und der QBO sowie der SAO in tropischen Breiten gibt, um dann
den m

oglichen unterschiedlichen Eekt auf die hohen Breiten bestimmen zu k

onnen. Eine

Anderung in den Extratropen ruft wiederum

Anderungen in den Tropen hervor, so dass man
die gegenseitige Wechselwirkung ber

ucksichtigen muss. Wenn man dies mit einem GCM ma-
chen m

ochte, st

ot man auf mehrere Probleme. Die meisten GCMs haben keine modellinterne
QBO und/oder SAO, und um einen realistischen zeitlich variierenden 11-j

ahrigen Sonnen-
eckenzyklus zu simulieren, br

auchte man eine gen

ugend groe Anzahl von Modelljahren, die
im Moment die Rechnerkapazit

aten sprengen w

urde. Man ist also auf vereinfachte Modellstu-
dien angewiesen, um Teile der beobachteten Zusammenh

ange systematisch nachzuvollziehen.
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Abbildung 2.17: Wie Abb. 2.16 nur getrennt f

ur QBO Ost (oben) und QBO West (unten)
(K. Kodera, pers

onliche Mitteilung, 2002).
In Abb. 2.17 ist ein erster Versuch f

ur den kombinierten Einuss von QBO und Sonne auf die
Atmosph

are schematisch dargestellt. Diese

Uberlegungen beruhen wie Abb. 2.16 auf Beob-
achtungsdaten. Wie man anhand der zonalen Windanomalien (rechts) erkennt, sind die beiden
QBO-Phasen in der unteren Stratosph

are durch eine typische dreilagige Struktur (
"
Sand-
wichstruktur\) gekennzeichnet, z. B. Ost-West-Ost f

ur QBO-Ost-Bedingungen (oben). Die
unterschiedliche vertikale Windstruktur f

uhrt in Kombination mit dem Sonnensignal zu einer
st

arkeren Westwindanomalie f

ur QBO Ost- als f

ur QBO-West-Bedingungen. Diese st

arkeren
Westwinde in der QBO-Ostphase leiten planetarische Wellen von der

aquatorialen Stratosph

are
ab, w

ahrend die schw

acheren Westwinde in der QBO-Westphase eine Ausbreitung von pla-
netarischen Wellen entlang der Westwindachse des Polarnachstrahlstromes in die Subtropen
zulassen. In der Ostphase f

uhrt eine verst

arkte EP Fluss Divergenz zu einer Verst

arkung der
Westwindanomalie, die in den Subtropen bleibt, w

ahrend in der QBO-Westphase durch eine
Konvergenz des EP Fluss Vektors in den Subtropen und eine Divergenz in hohen Breiten,
eine Verlagerung des westlichen Windstrahlstromes zu hohen Breiten hin auftritt. Auch die
Brewer-Dobson Zirkulation ist wieder beeinusst. F

ur die QBO-Ostphase tritt anomales Ab-
sinken, d.h. eine Abschw

achung der Meridionalzirkulation, und damit eine Erw

armung direkt

uber dem

Aquator auf, w

ahrend der Eekt f

ur die QBO-Westphase in subtropische Breiten
der Winterhemisph

are vom

Aquator weg verschoben ist. Dass der Einuss der Anomalien der
Residualzirkulation f

ur die QBO-Ostphase bis in die Sommerhemisph

are reicht, ist auf die

aquatornahe Lage der EP Fluss Divergenz Anomalie zur

uckzuf

uhren. In der Westphase liegt
die Anomalie etwas mehr in Richtung Winterpol und f

uhrt dazu, dass Anomalien der Residual-
zirkulation auf die Winterhemisph

are beschr

ankt bleiben. Bei einem Vergleich der Anomalien
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mit einer Aufteilung in die QBO-Phase (Abb. 2.17) mit denen f

ur das reine Sonnensignal
(Abb. 2.16) f

allt auf, dass sich die Zirkulations

anderungsmuster f

ur das Sonnensignal und
QBO-Ostphasen-Bedingungen

ahneln, w

ahrend f

ur QBO-Westphasen-Bedingungen ein ande-
rer Eekt zu sehen ist. Diese ersten Versuche, die Ein

usse getrennt f

ur beide QBO-Phasen
zu untersuchen, stimmen teilweise mit den Beobachtungen von Labitzke (2003)

uberein, die
in der QBO-Ostphase im Sommer ein starkes Temperatursignal

uber dem

Aquator ndet,
w

ahrend das Temperatursignal in der QBO-Westphase in niedrigere Breiten verschoben ist. Im
Gegensatz zu den Vorstellungen von Kodera (pers

onliche Mitteilung, 2003) ist das Signal in
der Westphase auf die Sommerhemisph

are verschoben. Insgesamt scheint es leichter zu sein,
das QBO-Ostphasensignal, welches dem reinen Sonnensignal

ahnelt, als das Signal der QBO-
Westphase zu erkl

aren. Darauf haben bereits sehr fr

uh schon Labitzke und van Loon (1988)
hingewiesen.
2.5.2 Der Transfer in die Troposph

are
Bisher gibt es nur vereinzelte Hinweise sowohl aus Modell- (z. B. Haigh, 1996, 1999a,b;
Rind et al., 2002a) als auch Beobachtungsstudien (z. B. Labitzke, 1999; Gleisner und The-
jll, 2003; van Loon und Meehl, 2003) f

ur troposph

arische Zirkulations

anderungen aufgrund
des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus. Die in der unteren tropischen Stratosph

are gefundenen
Zirkulations

anderungen k

onnten

uber ge

anderte Vertikalbewegungen auch einen Einuss auf
troposph

arische Zirkulationsmuster haben, z. B.

uber eine ver

anderte Lage der tropischen
Tropopause, die zu einer

Anderung tropischer Zirkulationszellen, z. B. der Hadley Zirkulati-
on, f

uhren k

onnte. In den Tropen ndet mit groskaligem Aufsteigen der gr

ote Eintrag von
troposph

arischen Spurengasen und Wasserdampf in die Stratosph

are statt, die

uber den auf-
steigenden Ast der Brewer-Dobson Zirkulation in die h

oheren Atmosph

arenschichten gelangen.
Dort ndet also eine Kopplung zwischen Troposph

are und Stratosph

are statt (z. B. Holton
et al., 1995).

Uber das sogenannte
"
downward control\ Prinzip k

onnen extratropische strato-
sph

arische Zirkulations

anderungen auch die Troposph

are beeinussen (Haynes et al., 1991).
Wenn die Brewer-Dobson Zirkulation im Sonneneckenmaximum wirklich abgeschw

acht ist,
k

onnte man vermuten, dass auch die Hadley Zirkulation als unterer Ast der Brewer-Dobson
Zirkulation bzw. tropische

aquatoriale Vertikalbewegungen abgeschw

acht sind. Eine Beein-
ussung troposph

arischer Zirkulationsmuster durch den 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus ist
bereits kurz angesprochen worden (Abschnitt 2.3). Labitzke und van Loon (1995) zeigten bei-
spielsweise, dass sich die Hadley Zirkulation w

ahrend des Sonneneckenmaximums verst

arkt.
Neuere Studien (Labitzke, 2003) zeigen allerdings, dass diese Verst

arkung nur in Jahren der
QBO-Westphase stattndet, w

ahrend man eine Abschw

achung in der QBO-Ostphase beob-
achtet. Bisherige Modellstudien (z. B. Haigh, 1999a) zeigten ebenfalls eine Abschw

achung der
Hadley Zirkulation im Maximum, was dazu passt, da die GCMs im Mittel schwache Ostwinde
in der unteren Stratosph

are simulieren. Eine Verst

arkung der Hadley Zirkulation im Maximum
wurde k

urzlich von van Loon und Meehl (2003) gezeigt, wobei haupts

achlich Jahre mit einer
QBO-Westphase in die Analyse eingingen.

Uber die Kopplung zwischen Stratosph

are und Troposph

are gibt es bereits zahlreiche andere
Untersuchungen. Seit langem ist bekannt, dass groe Stratosph

arenerw

armungen durch an-
omale troposph

arische Zirkulationsmuster ausgel

ost werden k

onnen (z. B. Naujokat et al.,
2002; Polvani und Waugh, 2003). Im Moment besteht verst

arktes Interesse, den umgekehrten
Weg, n

amlich den Einuss der Stratosph

are auf die Troposph

are zu zeigen, um damit eventuell
sogar die Wettervorhersage zu verbessern (Baldwin et al., 2003a,b; Polvani und Waugh, 2003).
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Perlwitz und Graf (1995) zeigten beispielsweise einen statistisch signikanten Zusammenhang
zwischen der stratosph

arischen und der troposph

arischen Zirkulation

uber dem Nordatlantik
und Salby und Callaghan (2003b) und Plumb und Semeniuk (2003) zeigen in Beobachtungs-
und Modellstudien, dass die dynamische Struktur der Stratosph

are bis in die Troposph

are
reicht. Auch Baldwin und Dunkerton (2001) und Christiansen (2001) wiesen auf einen starken
Einuss von stratosph

arischen Anomalien auf die Troposph

are hin, die innerhalb von 60 Ta-
gen von der Stratosph

are in die Troposph

are wandern. Als Index f

ur die Zirkulation auf der
Nordhemisph

are von der Stratosph

are bis zur Erdober

ache dient die sogenannte Arktische
Oszillation (AO) (Thompson und Wallace, 1998). Das Konzept der AO wurde von Baldwin
und Dunkerton (2001) mit der Einf

uhrung des
"
Northern Annular Mode (NAM)\-Index leicht
ver

andert. Der NAM-Index beschreibt das dominante Zirkulationsmuster der nordhemisph

ari-
schen Atmosph

are und stimmt am Erdboden, also in 1000 hPa, mit der AO

uberein. Die
positive Phase der NAM ist durch einen starken Polarwirbel und h

ohere geopotentielle H

ohen
in den mittleren Breiten gekennzeichnet, w

ahrend die negative Phase der NAM durch einen
schwachen Polarwirbel gekennzeichnet ist. Analog zum NAM deniert man einen
"
Southern
Annular Mode (SAM)\ f

ur die S

udhemisph

are und kann statistische und zeitliche Zusam-
menh

ange zwischen stratosph

arischen und troposph

arischen Zirkulationsmustern zeigen (z. B.
Thompson et al., 2003). Die groe, erstmals aufgetretene Stratosph

arenerw

armung auf der
S

udhemisph

are im Jahre 2002 diente als Beispiel, wie stratosph

arische Zirkulationsanomalien
auf kurzen Zeit-skalen auch die Troposph

are beeinussen k

onnen (K. Kodera, pers

onliche Mit-
teilung). Die Bezeichnungen AO und NAM werden allerdings nicht einheitlich in der Literatur
verwendet und viele sprechen auch in gr

oeren H

ohen von der AO. Im Folgenden werden die
Begrie NAM und AO gleichwertig behandelt. Auf einen m

oglichen Zusammenhang zwischen
der AO und ihrem nordatlantischen Teil, der NAO
12)
, mit dem Sonneneckenzyklus wurde
ebenfalls erst k

urzlich hingewiesen (Kodera, 2002, 2003). Neueste Ergebnisse zeigen nicht nur
eine Beeinussung der Hadley-Zirkulation durch den Sonneneckenzyklus, sondern auch der
Walker-Zirkulation und damit ENSO (Kodera, pers

onliche Mitteilung, 2003). Auch Baldwin
(pers

onliche Mitteilung, 2003) kann mit der Berechnung des NAM-Index f

ur das Sonnen-
eckenmaximum und -minimum eine Beeinussung der Troposph

are durch stratosph

arische
Zirkulationsmuster zeigen.
Alle diese Untersuchungen legen nahe, dass das indirekte Sonnensignal aus der unteren Stra-
tosph

are

uber eine Kopplung zwischen Troposph

are und Stratosph

are bis in die Troposph

are
gelangen kann. Allerdings fehlen bisher Beweise f

ur diesen Transfer des Signales sowohl aus
Beobachtungs- als auch Modellstudien, da es aufgrund der hohen Variabilit

at der Troposph

are
und verh

altnissm

aig kurzer globaler Datens

atze sehr schwierig ist, ein troposph

arisches Son-
nensignal zu identizieren.
12)
Unter der Nordatlantischen Oszillation (NAO) versteht man die 7- bis 9-j

ahrige Schwankung des meridiona-
len Druckgradienten zwischen dem Islandtief und dem Azorenhoch. Sie stellt das dominante Zirkulationsmuster
f

ur Europa dar und wird mit dem NAO-Index beschrieben. Bei einem positiven NAO-Index verst

arkt sich der
Luftdruckgegensatz zwischen Island und den Azoren. Mit der verst

arkten Westwindstr

omung gelangen vom
Atlantik vermehrt maritime Luftmassen nach Mittel- und Nordeuropa, die zu positiven Temperatur- und Nie-
derschlagsanomalien f

uhren. In S

udeuropa beobachtet man durch den st

arkeren Hochdruckeinuss anomale
Trockenheit.
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2.5.3 Der Einuss des Sonnensignales auf die Jahr-zu-Jahr Variabi-
lit

at der winterlichen Stratosph

are
Die Sonnensignale aus Beobachtungen sowie deren Wechselwirkung mit der QBO und der
SAO und der Transfer des Sonnensignales sind bisher mit Hilfe eines konzeptionellen Modelles
ansatzweise erkl

art worden. Im Folgenden wird ein Konzept f

ur den Einuss des Sonnensigna-
les auf die nat

urliche Jahr-zu-Jahr Variabilit

at der Stratosph

are vorgestellt. In der winterlichen
Stratosph

are gibt es zwei verschiedene interne Variabilit

atsmoden oder Zirkulationstypen, die
sich einstellen (Holton und Mass, 1976; Labitzke, 1977, 1982). Diese Bimodalit

at der Stra-
tosph

are l

asst sich durch die Wechselwirkung mit planetarischen Wellen erkl

aren (Holton und
Mass, 1976; Yoden, 1987), die dazu f

uhrt, dass es entweder einen starken Polarnachtstrahl-
strom (ungest

orten, kalten Winter) oder einen schwachen Polarnachtstrahlstrom (warmen,
gest

orten Winter) gibt. Die Entscheidung, welchen Zustand die Atmosph

are einnimmt, f

allt
am Anfang des Winters und kann durch verschiedene Faktoren, wie z. B. die solare UV-
Strahlung, die QBO/SAO und Vulkane, die ihren st

arksten Einuss in der

aquatorialen Stra-
tosph

are haben, beeinusst werden (z. B. Kodera, 1995; Gray et al., 2003). Der Einuss der
solaren UV-Strahlung auf die Jahr-zu-Jahr Variabilit

at der Stratosph

are ist in Abb. 2.18 nach
Kodera et al. (2003) dargestellt. Im Fr

uhwinter bendet sich die Stratosph

are in einem durch
Strahlungsprozesse gepr

agten Zustand, der durch starke Zonalwinde und schwachen Wellen-
antrieb gekennzeichnet ist. Im sp

ateren Winterverlauf nimmt der Antrieb durch planetarische
Wellen stark zu und die Stratosph

are wechselt in einen Zustand, der nun haupts

achlich durch
dynamische Prozesse gepr

agt ist. Dieser Wellenantrieb kann von Jahr zu Jahr sehr unterschied-
lich sein, so dass die Balance zwischen dem Strahlungsantrieb und dem dynamischen Antrieb
von Jahr zu Jahr schwankt. Dabei ist die unterschiedliche Variation des Wellenantriebes nicht
unbedingt auf

Anderungen der troposph

arischen Quellen der planetarischen Wellen zur

uck-
zuf

uhren, sondern kann, wie bereits beschrieben wurde, in der Stratosph

are selber durch eine

Anderung der Ausbreitungsbedingungen f

ur Wellen zustande kommen. Der Sonneneckenzy-
klus bewirkt nun eine

Anderung der Balance zwischen dem durch Strahlungsprozesse und
dem durch dynamische Prozesse gekennzeichneten Zustand. Dies tritt in der klimatologischen

Ubergangsperiode (Fr

uhwinter) auf, in der die Atmosph

are besonders sensibel auf

Anderun-
gen des (externen) Antriebes reagiert und f

uhrt dazu, dass der subtropische Strahlstrom unter
Sonneneckenmaximum-Bedingungen l

anger in dem durch Strahlungsprozesse beeinussten
Zustand bleibt und dadurch h

ohere Windgeschwindigkeiten erreicht als im Sonneneckenmi-
nimum (Kodera und Kuroda, 2002). Es sei an dieser Stelle daraufhingewiesen, dass es eine
Art Schaukel zwischen hohen und niedrigen Breiten und damit zwischen dem subtropischen
und dem polaren Strahlstrom in der

Ubergangsphase gibt: bei einem starken subtropischen
Strahlstrom ndet man einen schwachen polaren Strahlstrom und umgekehrt. Im Laufe des
Winters nimmt die Jahr-zu-Jahr Variabilit

at des subtropischen Windstrahlstromes zu, erreicht
Maxima in der

Ubergangsphase und nimmt in der dynamisch kontrollierten Phase wieder ab.
Die Jahr-zu-Jahr Variabilit

at des polaren Windstrahlstromes hingegen nimmt stetig zu und er-
reicht Maxima in der dynamisch kontrollierten Phase im Sp

atwinter.

Uber die Wechselwirkung
zwischen planetarischen Wellen und dem zonalen Wind kann der relativ schwache Strahlungs-
antrieb durch den Sonneneckenzyklus zu einer relativ groen dynamischen Antwort f

uhren.
Dabei wird, wie bereits beschrieben wurde, der Sonneneinuss von der Stratopausenregion
durch eine Modulation der internen Variabilit

atsmode des Polarnachtstrahlstromes, welche in
hohen geographischen Breiten stattndet, und durch eine

Anderung der Brewer-Dobson Zir-
kulation, welche in niedrigen geographischen Breiten stattndet, in die untere Stratosph

are
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Abbildung 2.18: Schematische Darstellung des Zusammenhanges zwischen Jahr-zu-Jahr Va-
riabilit

at der winterlichen Stratosph

are und dem Einuss des Sonneneckenzyklus (Kodera
et al., 2003).
transferiert. Diese dynamischen

Anderungen k

onnen mit chemischen Eekten wechselwirken,
beispielsweise wird die Ozonverteilung durch Temperatur und Wind ge

andert. Dies ist zwar
nur ein Beispiel aber es gibt noch viele weitere m

ogliche indirekte Eekte, die sich bis in die
Troposph

are auswirken k

onnen.
Allerdings gibt es zum heutigen Zeitpunkt immer noch keinen vollst

andigen physikalischen
Mechanismus, der die

Ubertragung des Sonnensignales bis zum Erdboden eindeutig beweisen
kann. Die aufgez

ahlten konzeptionellen Modelle geben nur eine Vorstellung, wie das Signal bis
in die untere Stratosph

are transportiert werden kann. Die aufgez

ahlten vielf

altigen Arbeiten
zum Einuss von stratosph

arischen auf troposph

arische Zirkulationsmuster, liefern Ansatz-
punkte wie ein Sonnensignal bis in die Troposph

are transportiert werden k

onnte. Dies bleibt
allerdings zu beweisen. Mit Hilfe von GCM-Experimenten wird in den folgenden Kapiteln ver-
sucht, die in Abb. 2.15 aufgef

uhrten einzelnen Schritte des Mechanismus f

ur den Einuss
des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die Atmosph

are systematisch nachzuvollziehen, um
die verschiedenen Ideen f

ur den Transfer des Sonnensignales aus Beobachtungs- und Mo-
dellstudien zu testen. Das f

ur diese Untersuchungen benutzte GCM und die durchgef

uhrten
Experimente werden im nun folgenden Kapitel genauer beschrieben.

Kapitel 3
Das Berliner Modell
Das
"
Freie Universit

at Berlin Climate Middle Atmosphere Model (FUB-CMAM)\, welches in
der Stratosph

arengruppe am Institut f

ur Meteorologie verwendet wurde, ist ein globales dreidi-
mensionales Klimamodell der Atmosph

are (GCM). Es basiert auf dem Wettervorhersagemodell
des ECMWF
1)
in Reading (UK) und wurde in Hamburg zum ECHAM
2)
Modell weiterentwickelt
(Roeckner et al., 1992). In Berlin wurden das ECHAM Modell von 19 auf 34 Fl

achen in der
Vertikalen erweitert und die Modellobergrenze von 10 hPa (ca. 32 km) auf 0,0068 hPa (83 km)
angehoben (Langematz und Pawson, 1997; Pawson et al., 1998). Das FUB-CMAM beinhaltet
also sowohl die Troposph

are als auch die Mittlere Atmosph

are (Strato- und Mesosph

are). Im
Moment enth

alt das FUB-CMAM die zweite Version des Hamburger Modelles (ECHAM2)
bzw. das Strahlungsschema von ECHAM4, welches modiziert wurde (Langematz, 2000).
Ein GCM simuliert die zeitliche Entwicklung gror

aumiger atmosp

arischer Strukturen durch
die numerische Integration der primitiven Gleichungen, auf die im Folgenden eingegangen wird.
3.1 Die primitiven Gleichungen
Um das dynamische und thermische Verhalten der Erdatmosph

are, die eine d

unne, kompres-
sible Gash

ulle an der Ober

ache einer Kugel darstellt, zu beschreiben, bedient man sich der
hydrodynamischen Grundgleichungen. Diese basieren auf den grundlegenden Mechanismen des
2. Newtonschen Axioms (Aktionsprinzip), sowie der Energie- und Massenerhaltung und lauten
f

ur ein mit der Erde rotierendes kartesisches Koordinatensystem:
dv
dt
=  
1

rp  2
  v+ g + F
R
; (3.1)
c
p
dT
dt
 
1

dp
dt
= Q; (3.2)
d
dt
+ r  v = 0; (3.3)
p = RT: (3.4)
Die Gleichungen 3.1-3.4 dienen als Ausgangspunkt f

ur die Modellierung atmosph

arischer Pro-
zesse. Die erste Gleichung wird auch Bewegungsgleichung genannt, da sie die zur Bewegung
1)
European Center for Medium Range Weather Forecasts
2)
ECMWF+HAMburg
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der Luft beitragenden Kr

afte pro Einheitsmasse beschreibt, wobei v der Geschwindigkeitsvek-
tor
3)
, t die Zeit,  die Dichte der Luft, p der Luftdruck,
 der Vektor der Winkelgeschwindigkeit
der Erde, g der Vektor der Schwerkraft und F
R
eine Reibungskraft sind. Diese Kr

afte sind im
einzelnen die Druckkraft ( 1=rp), die durch r

aumliche Druckgradienten hervorgerufen wird,
die sich aufgrund der Rotation ergebende Corioliskraft (
 v), die sich aus der gravitations-
und rotationsbedingten Zentrifugalkraft zusammensetzende Schwerkraft (g) und eine Rei-
bungskraft (F
R
). Die zweite Gleichung beschreibt die Energieerhaltung (1. Hauptsatz der
Thermodynamik), wobei c
p
die spezische W

arme bei konstantem Druck, T die Temperatur
und Q die diabatische Nettoerw

armungsrate pro Einheitsmasse ist, die sich durch strahlungs-
bedingte Eekte (siehe Abschnitt 3.2.1) oder das Freisetzen latenter W

arme ergibt. Die dritte
Gleichung wird Kontinuit

atsgleichung genannt und beschreibt die zeitliche Erhaltung der Ge-
samtmasse in einem Volumen. Die totale zeitliche Ableitung einer Gr

oe an einem festen Punkt
im Raum (Gleichungen 3.1-3.4) setzt sich zusammen aus ihrer lokal zeitlichen

Anderung und
ihrer Advektion durch das (atmosph

arische) Windfeld: d=dt = @=@t+v  r. Die vierte Glei-
chung ist die Zustandsgleichung idealer Gase (R ist die Gaskonstante f

ur Luft), die zu einer
vollst

andigen Beschreibung des Systems ben

otigt wird. Diese urspr

unglichen Gleichungen wer-
den auch
"
primitive Gleichungen\ genannt und lassen eine Beschreibung von Str

omungen jeder
r

aumlichen und zeitlichen Gr

oenordnung zu. F

ur adiabatische Prozesse (Q=0) erh

alt man ei-
ne Beziehung zwischen Druck und Temperatur, in der man die Dichte mithilfe der idealen
Gasgleichung eliminieren und so die potentielle Temperatur denieren kann:
 = T
 
p
00
p
!

; (3.5)
wobei p
00
= 1000 hPa ist und  =
R
c
p
der
"
meteorologische Adiabatenexponent\ genannt
wird.
Um ein der Geometrie der Erdober

ache angemesseneres Koordinatensystem zu verwenden,
werden die kartesischen Koordinaten in Gleichungen 3.1-3.4 durch Kugelkoordinaten ersetzt,
wobei die nach Osten zunehmende geographische L

ange , die nach Norden zunehmende geo-
graphische Breite  und z die H

ohe ist. Die Zonalgeschwindigkeit ist demnach
u = r cos d=dt, die Meridionalgeschwindigkeit v = rd=dt und die Vertikalgeschwindigkeit
w = dz=dt, wobei r = a+ z (a: Erdradius) ist. Um das vollst

andige, komplizierte Gleichungs-
system (3.1-3.4) f

ur die Beschreibung gror

aumiger atmosph

arischer Prozesse zu vereinfachen,
wird eine sogenannte Skalenanalyse durchgef

uhrt, welche zu folgenden Vereinfachungen f

uhrt:
 Die Vertikalkomponente der Bewegungsgleichung wird durch die hydrostatische Balance
ersetzt:
g =  
1

@p
@z
: (3.6)
F

ur den Fall gror

aumiger Vertikalbewegungen gleichen sich die Schwerkraft und die Auf-
triebskraft also nahezu aus. Zus

atzlich wird als Vertikalkoordinate oft das log-p System
eingef

uhrt:
z
p
=  Hln(
p
p
0
); (3.7)
3)
Vektoren werden im Folgenden immer dick gedruckt dargestellt.
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wobei die Skalenh

ohe H = RT=g aus der hydrostatischen Grundgleichung in Verbindung
mit der idealen Gasgleichung folgt. In den Modellen wird oft die f

ur die Verh

altnisse in
der mittleren Atmosph

are repr

asentative Skalenh

ohe H = 7km verwendet, wobei eine
mit der H

ohe konstante Temperatur von 239 K angenommen wird. In einer isothermen
Atmosph

are mit T = 239 K w

aren die geometrische H

ohe z und die approximierte H

ohe
z
p
also nahezu identisch. Im log-p System ist die Dichte dann nur noch eine Funktion
der H

ohe:

0
(z
p
)  
s
e
 z
p
H
; (3.8)
mit 
s
= p
s
=RT
s
; 
s
und T
s
sind die Referenzbodenwerte der Dichte und der Temperatur.
F

uhrt man auerdem noch das sogenannte Geopotential ein, welches deniert ist als die
Arbeit, die man ben

otigt, um eine Einheitsmasse von der Erdober

ache in eine H

ohe z
anzuheben:
(z) =
Z
z
0
gdz; (3.9)
und verwendet die hydrostatische Approximation (Gl. 3.6) sowie die ideale Gasgleichung,
so erh

alt man: d = gdz = RT=Hdz.
 Der durch die Horizonatalkomponente des Erdrotationsvektors verursachte Anteil der
Corioliskraft ist vernachl

assigbar im Vergleich zu dem von der Vertikalkompente verur-
sachten Anteil.
 Einf

uhrung des Erdradius f

ur den Abstand eines Punktes in der Atmosph

are vom Erd-
mittelpunkt (r  a).
Die primitiven Gleichungen lassen sich nach diesen Approximationen und mit der Einf

uhrung
des Operators d/dt:
d
dt

@
@t
+
u
a cos 
@
@
+
v
a
@
@
+ w
@
@z
; (3.10)
folgendermaen in Kugelkoordinaten schreiben (vgl. z. B. Andrews et al., 1987):
du
dt
 
 
f +
u tan
a
!
v +
1
a cos
@
@
= X; (3.11)
dv
dt
+
 
f +
u tan 
a
!
u+
1
a
@
@
= Y; (3.12)
@
@z
=
R
H
e
 z
H
; (3.13)
1
a cos 
"
@u
@
+
@
@
(v cos )
#
+
1

0
@
@z
(
0
w) = 0; (3.14)
d
dt
= Q: (3.15)
f = 2
 sin  (
 = 7:29210
 5
s
 1
: Winkelgeschwindigkeit der Erde) ist der Coriolisparameter
(Vertikalkomponente des Vektors der Erdrotation), (X,Y) sind die horizontalen Komponenten
der Reibung oder anderer nichtkonservativer mechanischer Antriebe, Q ist die diabatische
Erw

armung: Q  (
J
c
p
)e
z
H
, wobei J die diabatische Erw

armungsrate pro Einheitsmasse ist, die
in der Mittleren Atmosph

are der Netto-Strahlungserw

armungsrate ( 1=
o
@F
n
=@z) entspricht
(vgl. Gl. 3.42).
J
c
p
wird oft in Kelvin pro Tag angegeben.
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Dieses Grundgleichungssystems 3.11-3.15, welches nichtlineare partielle Dierentialgleichungen
beinhaltet, kann nur numerisch gel

ost werden und erm

oglicht unter Vorgabe von geeigneten
Anfangs- und Randbedingungen die Bestimmung von r

aumlichen und zeitlichen Entwicklun-
gen atmosph

arischer Prozesse. Da die primitiven Gleichungen nur wenige Approximationen
enthalten, sind sie auf viele atmosph

arische Prozesse anwendbar und sehr rechenzeitintensiv.
Um die Integration von Modellen kosteng

unstiger zu gestalten, wird mit einem sogenannten
quasigeostrophischen Gleichungssystem gearbeitet, welches die grundlegenden dynamischen
Prozesse in der mittleren Atmosph

are ausreichend beschreibt. Unter der Annahme, dass bei
gror

aumigen Bewegungen in der freien Atmosph

are ein Gleichgewicht zwischen der Coriolis-
und Druckgradientkraft herrscht, da Tr

agheits- und Reibungskr

afte vernachl

assigbar klein sind,
reduziert sich die horizontale Bewegungsgleichung zu einer rein diagnostischen Beziehung zwi-
schen dem horizontalen Windvektor v
h
und dem Geopotentialfeld:
v
h
 v
hg
=
1
f
kr
h
: (3.16)
F

ur die Komponenten des geostrophischen Windes gilt:
u
g
=  
1
f
0
@
@y
und v
g
=
1
f
0
@
@x
: (3.17)
Mit der Einf

uhrung der Stromfunktion 	:
	 =
1
f
0
(  
0
); (3.18)
ergibt sich folgende Beziehung zwischen den Komponenten des geostrophischen Windes und
der Stromfunktion: (u
g
; v
g
) = ( @	=@y; @	=@x). Durch einige Umformungen (vgl. z. B.
Andrews et al., 1987) erh

alt man folgende Beziehung zwischen der vertikalen Scherung der
geostrophischen Windkomponenten und dem horizontalen (potentiellen) Temperaturgradien-
ten (thermische Windrelation):
@u
g
@z
=  
R
Hf
0
e
 
z
H
@
@y
=  
R
Hf
0
@T
@y
; (3.19)
@v
g
@z
=  
R
Hf
0
e
 
z
H
@
@x
=  
R
Hf
0
@T
@x
: (3.20)
Der geostrophische Wind weht parallel zu den Isobaren und die Str

omung ist divergenzfrei.
Ohne Divergenzen oder Konvergenzen k

onnen jedoch keine Vertikalbewegungen beschrieben
werden, weswegen man sich der quasigeostrophischen Gleichungen bedient, welche in der ho-
rizontalen Bewegungsgleichung Abweichungen vom geostrophischen Gleichgewicht in Form
von ageostrophischen Windkomponenten u
a
= u   u
g
und v
a
= v   v
g
zulassen. Die Brei-
tenabh

angigkeit des Coriolisparamters wird auerdem durch die Einf

uhrung einer sogenannten
"
-Ebene\ approximiert. Eine -Ebene ist eine Tangentialebene an die gekr

ummte Ober

ache,
die im Zentrum des Untersuchungsgebietes mit der geographischen L

ange und Breite (
0
; 
0
)
angebracht wird. Mit der Annahme einer Periodizit

at in x-Richtung wird eine geschlossene
Str

omung entlang eines Breitenkreises vorget

auscht. Den vertikalen Coriolisparameter f kann
man nach einer Taylor-Reihe entwickeln und f

ur mittlere Breiten nach dem linearen Glied
abbrechen: f = f
0
+ f mit f
0
= 2
 sin 
0
und  =

@f
@y

0
= 2
a
 1
cos 
0
. Setzt man
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nun den variablen Wert f

ur f in die Bewegungsgleichungen f

ur die Tangentialebene ein, so
beschreiben diese Gleichungen approximativ die gror

aumigen globalen Bewegungen, obwohl
sie rein formal betrachtet, Bewegungen in einem tangentialen kartesischen Koordinatensystem
darstellen. Eine Skalenanalyse der Bewegungsgleichung liefert dann die quasigeostrophischen
Gleichungen (vgl. z. B. Andrews et al., 1987).
3.2 Modellbeschreibung
Unter geeigneten Anfangs{ und Randbedingungen liefert die Modellintegration der approxi-
mierten primitiven Gleichungen die r

aumliche und zeitliche Entwicklung der prognostischen Mo-
dellvariablen Divergenz, Vorticity, Temperatur, Bodendruck, spezische Feuchte und Fl

ussig-
wassergehalt der Wolken. Kleinr

aumige Prozesse, wie z. B. die Schwerewellenausbreitung,
konvektive Prozesse oder die Strahlungs

ubertragung (Abschnitt 3.2.2) werden parametrisiert.
Das FUB-CMAM ist ein spektrales Modell, d.h. die Modellvariablen werden in endliche Rei-
hen von Kugel

achenfunktionen, die der Geometrie der Erde Rechnung tragen, entwickelt. In
zonaler Richtung erfolgt diese Entwicklung nach Fourier-Reihen und in meridionaler Richtung
nach Legendre-Reihen. Die horizontale Au

osung betr

agt in zonaler Richtung k=21 Wellen-
zahlen. Die meridionale Au

osung N(k) ist von der zonalen Wellenzahl und von der gew

ahlten
Beziehung zwischen maximal aufgel

oster zonaler und meridionaler Wellenzahl abh

angig, die
im Modell durch eine dreieckige Trunkation gegeben ist. Die Berechnung von nichtlinearen
dynamischen Termen und verschiedener Parametrisierungen ndet im Gitterpunktsraum auf
einem sogenannten Gaugitter statt, welches 32 Breiten und 64 L

angen besitzt, was einer
Au

osung von ca. 5; 625

 5; 625

entspricht. Am

Aquator betr

agt der Abstand zwischen
zwei Gitterpunkten in etwa 625 Kilometer. W

ahrend einer Modellintegration ndet st

andig
eine Transformation vom Gitterpunkts- in den Spektralraum und umgekehrt statt. In der L34-
Version betr

agt der Abstand zwischen zwei Fl

achen im Tropopausenniveau 2 km und in der
mittleren Atmosph

are 3,5 km. Neben der T21-Version des Modelles existiert auch eine Version
mit doppelter horizontaler Au

osung (T42: 2,8

2; 8

) (Kr

uger, 2002) sowie eine L70-Version
mit erh

ohter vertikaler Au

osung (Abstand zweier Fl

achen bis zu 1,1 km) (Braesicke, 1998;
Nissen, 1998), die allerdings sehr rechenzeitaufwendig sind.
Das FUB-CMAM besitzt ein sogenanntes hybrides Koordinatensystem, bei dem man in der un-
teren Troposph

are der Orographie angepasste {Fl

achen hat, die allm

ahlich in isobare Fl

achen
in der mittleren Atmosph

are

ubergehen (Simmons und Str

ung, 1983).
Ein semi{implizites Zeitschrittschema nach Robert (1982) wird verwendet. Der Zeitschritt
betr

agt 15 Minuten und nicht 40 Minuten, wie im urspr

unglichen ECHAM1 Modell, um nu-
merische Stabilit

at in der Stratosph

are und Mesosph

are zu gew

ahrleisten. Dort treten sehr
viel gr

oere Windgeschwindigkeiten als in der Troposph

are auf und der Zeitschritt muss dem
Courant{Friedrichs{Lewy{Kriterium
4)
entsprechend angepasst werden. Die horizontale Diu-
sion wird durch ein Schema von Laursen und Eliasen (1989) repr

asentiert, welches Wellenzah-
len gr

oer als 15 durch einen Faktor proportional zu (k-15)
2
d

ampft. Die vertikale Diusion
wird nach Louis (1979) berechnet. Die Parametrisierungen in der Troposph

are entsprechen
ungef

ahr denen in ECHAM1: der hydrologische Zyklus wird f

ur hochreichende, konvektive
Kumuluswolken mit einer modizierten Version des Schemas von Kuo (1974), f

ur ache,
4)
Courant{Friedrichs{Lewy{Kriterium: der Zeitschritt muss kleiner als die Zeit sein, die eine Welle braucht,
um von einem zum n

achsten Gitterpunkt zu gelangen.
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konvektive Kumuluswolken mit einem Schema von Tiedtke et al. (1988) und f

ur stratiforme
Bew

olkung mit dem prognostischen Schema von Roeckner und Schlese (1985) berechnet. Die
H
2
O-Werte und die Fl

ussigwasserverteilungen werden im Modell prognostiziert, alle weiteren
Felder f

ur die Konzentrationen der restlichen Gase, welche im Strahlungsschema verwendet
werden, extern vorgegeben. O
2
(20.95%) und CO
2
(330 parts per million by volume (ppmv))
werden als homogen durchmischt vorgegeben. Die Ozonwerte wurden f

ur die in dieser Ar-
beit durchgef

uhrten Experimente als zonale Monatsmittel einer Ozonklimatologie vorgegeben
(aktualisierte Version von: Fortuin und Langematz, 1994), da das Modell zu Beginn der
Untersuchungen noch kein interaktives Chemiemodul besa. Inzwischen existiert eine Version
des FUB-CMAM mit interaktiver Chemie (FUB-CMAM-CHEM), bei der sowohl eine Modi-
kation des Transportschemas nach B

ottcher (1996) als auch der Einbau von orographischen
und nicht-orographischen Schwerewellen notwendig wurde (Mieth et al., 2003). Der Vorteil ei-
nes interaktiven Chemiemoduls ist, dass die Wechselwirkungen zwischen Strahlung, Dynamik
und Chemie sehr viel besser repr

asentiert werden k

onnen. Die Entwicklung dieser
"
Chemistry
Climate Models (CCMs)\ ist allerdings noch im Anfangsstadium, so dass die Unterschiede
zwischen den verschiedenen Modellen im Moment so gro sind, dass man noch keine verl

assli-
chen Aussagen

uber den Zeitpunkt der zuk

unftigen Erholung der Ozonschicht treen kann (z.
B. Austin et al., 2002; WMO, 2003).
Die Meeresober

achentemperaturen gehen als klimatologische Monatsmittel (1979-1994) ein
und sind w

ahrend der L

aufe von Jahr zu Jahr konstant.
In der Mesosph

are wird ein schwacher linearer Rayleigh-Reibungsansatz (Holton und Wehr-
bein, 1980) verwendet, um den Windstrahlstrom zu schlieen und somit grob den Eekt von
Schwerewellen zu simulieren.
Das Modell wurde mit einem Jahres- und Tagesgang der solaren Einstrahlung integriert. Der
Wert der Solarkonstanten betr

agt 1367 W/m
2
(vgl. Abb. 1.17).
Bevor das Strahlungsmodul des FUB-CMAM n

aher beschrieben wird, werden kurz einige
theoretische Aspekte der Strahlungs

ubertragung sowie der thermische Eekt der Strahlung
beschrieben.
3.2.1 Strahlungstheorie
Wie bereits in Abschnitt 1.6 beschrieben, gibt es ein Gleichgewicht zwischen der kurzwelligen
( < 4m) Sonneneinstrahlung und der terrestrischen, langwelligen ( > 4m) Ausstrahlung.
Die sich im Mittel einstellende Strahlungsgleichgewichtstemperatur der Atmosph

are wird aller-
dings nicht beobachtet, da neben dem Strahlungsantrieb der atmosph

arischen Zirkulation, der
im Folgenden n

aher beschrieben wird, auch dynamische Prozesse eine wichtige Rolle spielen
(siehe Abschnitt 5.2.2).
Strahlungs

ubertragung
Die Berechnung der Verteilung von Strahlungsquellen und -senken erfordert die L

osung des
Strahlungs

ubertragungsproblems (vgl. z. B. Andrews et al., 1987). Der Energieuss pro Fl

achen-
element einer Fl

ache A in einem Raumwinkelelement d
 der Richtung 
 betr

agt L(
)d
,
wobei L(
) die fundamentale Strahlungs

ubertragungsgr

oe (vgl. auch Anhang Tab. A.1) ist.
Die Energieussdichte F ist der

uber alle Raumwinkelelemente d
 des oberen Halbraumes
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Abbildung 3.1: Geometrie der Strahlung, die eine planparallele Ober

ache S=A
Text
mit
dem Normalenvektor
b
n = n
Text

uberquert. Die Strahldichte im innitesimalen Winkelelement
d
 in Richtung des Einheitsvektors
b

 = 

Text
wird mit Hilfe der Kugelkoordinaten  und
 beschrieben (Andrews et al., 1987). Im Text werden die Vektoren aber dick gedruckt und
Fl

achen mit
"
A\ bezeichnet.
integrierte und in Normalenrichtung n wirkende Anteil des Energieusses:
F =
Z
2
(n 
)L(
)d
 =
Z
2
0
Z
=2
0
L(; ) cos  sin dd; (3.21)
mit dem Azimutwinkel  und dem Zenitwinkel  (vgl. Abb. 3.1).
Die Nettoenergieussdichte F
n
durch die Fl

ache A entspricht der Dierenz zwischen der Ener-
gieussdichte in Richtung der Fl

achennormalen n und der aus entgegengesetzter Richtung -n.
F

ur eine horizontal orientierte Fl

ache A ergibt sich:
F
n
= F
"
  F
#
; (3.22)
wobei F
"
und F
#
die nach oben und unten gerichteten Energieussdichten sind. Da die Strah-
lung wellenl

angen- bzw. frequenzabh

angig ist und mit Materie wechselwirkt, werden die mo-
nochromatische Strahl- und Energieussdichte betrachtet (vgl. auch Tab. A.1): L

= dL/d
(in Wm
 2
sr
 1
(s
 1
)
 1
wobei  = Frequenz in s
 1
) und F

= dF/d (in Wm
 2
(s
 1
)
 1
).
Die Strahlungs

ubertragungsgleichung (S

UG) f

ur die monochromatische Strahldichte lautet all-
gemein:
dL

(
)
ds
=  k


a
[L

(
)   J

(
)]: (3.23)
Die S

UG gibt an, dass die

Anderung der monochromatischen Strahldichte dL

entlang eines
Wegelementes ds in Richtung von 
 von der Dichte des durchstrahlten Mediums 
a
sowie
von seinen lokalen Eigenschaften k

und J

abh

angt. Der Extinktionskoezient k

(Einheit:
m
2
kg
 1
) beschreibt die Abschw

achung der Strahldichte beim Durchgang durch das Medium,
die durch Absorption und/oder Streuung
5)
erfolgen kann. Der Extinktionskoezient k

kann
daher als Summe aus Absorptionskoezient a

und Streuungskoezient s

dargestellt werden
(k

= a

+ s

). Der allein durch Streuung verursachte Anteil der Extinktion (engl.
"
single
scattering albedo\) !

betr

agt also !

= s

=k

und der allein durch Absorption verursachte
dementsprechend a

=k

= (1   !

).
5)
Bei der Absorption wird die Strahlung in andere Energieformen, insbesondere W

arme umgewandelt, im
Gegensatz zur Streuung, bei der die Strahlung nur ihre Ausbreitungsrichtung

andert. Die Rayleigh-Streuung
folgt relativ einfachen, w

ahrend die Mie-Streuung an gr

oeren Luftpartikeln und Wolkentr

opfchen sehr viel
komplizierteren Gesetzm

aigkeiten folgt (z. B. Brasseur und Solomon, 1984).
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Abbildung 3.2: Beitrag zu der Strahldichte am Punkt s f

ur den Weg 0 bis s (Andrews et al.,
1987).
Die Quellfunktion J

beschreibt die Prozesse, die zu einer Verst

arkung der Strahldichte beim
Durchgang durch das Medium f

uhren. Das ist zum einen die thermische Emission eines Volu-
menelementes und zum anderen die durch Streuung von Photonen in Richtung 
 des Raum-
winkels d
 (Streustrahlung aus anderen Richtungen) zustandekommende Strahldichte.
Die Integration der S

UG (Gl. 3.23) an einem Ort s entlang eines Weges in Richtung von 

liefert die formale L

osung (vgl. auch Abb. 3.2) (Andrews et al., 1987):
L

(
; s) = L

(
; 0)e
 
R
s
0
k

(s
0
)
a
(s
0
)ds
0
+
Z
s
0
k

(s
0
)
a
(s
0
)J

(
; s
0
)e
 
R
s
s
0
k

(s
00
)
a
(s
00
)ds
00
ds
0
:
(3.24)
Die Strahldichte L

(
; s) eines Weges s in Richtung von 
 setzt sich zusammen aus einer
Anfangsstrahldichte L

(
; 0), welche exponentiell auf dem optischen Weg zwischen 0 und
s durch Absorption und Streuung geschw

acht wird (1. Summand von Gl. 3.24), und dem
Strahldichteanteil, der durch die Integration von Volumenelementen am Ort s
0
entlang des
Weges durch Emission und Streuung in Richtung 
 entsteht, und ebenfalls auf der restlichen
Strecke zwischen s
0
und s exponentiell abgeschw

acht wird (2. Summand in Gl. 3.24).
F

ur den Fall eines nichtemittierenden Mediums ist die Quellfunktion J

= 0, so dass in Gl.
3.24 der zweite Summand wegf

allt und man bei der Annahme eines homogenen Mediums,
d.h. der Extinktionskoezient ist wegunabh

angig, und der Denition der optischen Pfadl

ange
u =
R
s
0

a
(s
0
)ds
0
das sogenannte Beer-Bouget-Lambert
6)
Gesetz erh

alt:
L

(
; s) = L

(
; 0)e
 k

u
= L

(
; 0)t

: (3.25)
Wobei t

die monochromatische Transmissivit

at (engl.
"
transmissivity\) ist. F

ur jeden Absor-
ber gilt, dass die Summe aus Transmissions-, Absorptions- und Reexionsgrad stets eins ist.
F

ur den Fall, dass man die S

UG unter Ber

ucksichtigung thermischer Emission l

osen will, muss
man zwischen lokalem thermischen Gleichgewicht (engl.
"
local thermodynamic equilibrium
(LTE)\)
7)
und nicht-lokalem thermodynamischen Gleichgewicht (engl.
"
non-LTE\) unterschei-
den. Die meisten strahlungsaktiven Gase benden sich f

ur Dr

ucke gr

oer als 0,1 mb im LTE,
f

ur niedrigere Dr

ucke ist dies allerdings nicht mehr der Fall.
6)
Benannt nach Johann Lambert (1728-77) und August Beer (1825-63).
7)
Bendet sich ein Gas im lokalen thermodynamischen Gleichgewicht, so sind Kollisionen zwischen den
Teilchen recht h

aug und die Energieniveaus lassen sich nach einer Boltzmann Verteilung anordnen, die durch
eine kinetische Temperatur bestimmt wird (Brasseur und Solomon, 1984). Zu gr

oeren H

ohen hin wird die
Dichte der Luft geringer, so dass die Gasmolek

ule immer seltener zusammenstoen und ihre Abstrahlung
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Unter LTE Bedingungen ohne Streuung (!

= 0) ist die Quellfunktion J

gleich der Planck
Funktion B

, w

ahrend man f

ur LTE-Bedingungen mit Streuung (!

6= 0) folgende allgemeine
Form des Kirchhoschen Gesetzes (siehe Anhang A.3) erh

alt:
J

(
) = (1   !

)B

+
!

4
Z
4
L

(

0
)P

(
;

0
)d

0
; (3.26)
wobei P

(
;

0
) die Phasenfunktion ist, die die Verteilung der gestreuten Strahlung

uber al-
le Winkel angibt und sowohl wellenl

angen- bzw. frequenz- als auch materieabh

angig ist. Die
Quellfunktion f

ur non-LTE Bedingungen wird im Folgenden nicht weiter diskutiert, da diese
Bedingungen f

ur die Betrachtungen dieser Arbeit vernachl

assigbar sind.
Eine Approximation der Strahlungs

ubertragung geht von einer plan-parallelen Atmosph

are
aus
8)
, d.h. die Kr

ummung der Koordinaten

achen aufgrund der Kugelgestalt der Erde wird ver-
nachl

assigt und die Eigenschaften des Mediums (Dichte) sowie das Strahlungsfeld sind nur von
der Vertikalkoordinate abh

angig. Unter diesen Voraussetzungen ist der Netto-Strahlungsuss-
dichtevektor nur abh

angig von der Vertikalkoordinate und f

ur eine H

ohe z

ergibt sich die
aufw

arts gerichtete Strahlungsussdichte zu:
F
"
(z

) = 2
Z
=2
0
L(; z

) cos  sin d = 2
Z
1
0
L(; z

)d; (3.27)
mit   cos . Entsprechend ist die nach unten gerichtete Strahlungsussdichte, angedeutet
durch - gegeben durch:
F
#
(z

) = 2
Z
=2
0
L(; z

) cos  sin d = 2
Z
1
0
L( ; z

)d: (3.28)
F

ur monochromatische Strahlungs

ubertragung in einer plan-parallelen Atmosph

are ist es

ublich,
die Vertikalkoordinate z

durch die optische Dicke 

(z

) zu ersetzen:


(z

) =
Z
1
z

k

(z

0
)
a
(z

0
)dz

0
: (3.29)
Das Integral gibt den optischen Weg in der Vertikalen zwischen der H

ohe z

und dem Ober-
rand der Atmosph

are an, der genau wie der Extinktionskoezient k

frequenzabh

angig ist.
Der optische Weg kann auch mit der logarithmischen Druck-Vertikalkoordinate z geschrieben
werden:


(z) =
Z
1
z
k

(z
0
)
a0
(z
0
)dz
0
; (3.30)
wobei 
a0
(z) = 
a
(z)[T (z)=T
s
] = 
a
(z)[
0
(z)=(z)] die Dichte des Hauptabsorbers ist, die
mit der Referenztemperatur T
s
skaliert zur Denition des Skalenh

ohe H benutzt wird. Die von
der Sonne kommende Strahlung kann f

ur eine plan-parallele Atmosph

are in direkte (Strahlung
im Sonnenstrahl) und diuse (von der Atmosph

are gestreute) Solarstrahlung unterteilt werden.
Das Integral der monochromatischen Energieussdichte S
0
, die am Oberrand der Atmosph

are
auf einer Fl

ache senkrecht zur Richtung der Solarstrahlung 

0
auftrit, wird Solarkonstante
unabh

angig von der lokalen Temperatur wird (non-LTE).
8)
Die Bedingungen f

ur diese Approximation sind im allgemeinen in der Mittleren Atmosph

are erf

ullt mit
einer Ausnahme, n

amlich f

ur direkte Solarstrahlung mit groen Zenitwinkeln (  80

). In der Troposph

are
existieren groe horizontale Inhomogenit

aten, so dass die Bedingungen f

ur die plan-paralle Approximation nicht
gut erf

ullt sind.
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genannt und ist, wie bereits erw

ahnt wurde (siehe Abschnitt 1.5), gar keine Konstante. Der
monochromatische Fluss der direkten Solarstrahlung durch eine Fl

ache in der H

ohe z und
einem Zenitwinkel von 
0
= cos
 1

0
sieht folgendermaen aus:
S

(z) = 
0
S
0
e
 

(z)=
0
: (3.31)
F

ur groe Zenitwinkel (
0
 80

) muss eine Korrektur eingef

uhrt werden, die der Kr

ummung
der Erdober

ache/Atmosph

are Rechnung tr

agt (z. B. Andrews et al., 1987). Nun kann die
Quellfunktion aus Gl. 3.26 umgeschrieben werden, um die Beitr

age von direkter und diuser
Sonnenstrahlung zur gestreuten Strahlung explizit zu beschreiben (vgl. Andrews et al., 1987).
F

ur die meisten Anwendungen kann man die Strahlungs

ubertragung getrennt f

ur solare ( <
4 m) und terrestrische ( > 4 m) Strahlung beschreiben (vgl. Abschnitt 1.4.1). Die diuse
monochromatische Strahlung in einer plan-parallelen Atmosph

are kann bei der Wahl geeigne-
ter Randbedingungen in der S

UG (Gl. 3.24) f

ur den Oberrand der Atmosph

are und f

ur den
Boden bestimmt werden, wobei die Strahldichte am unteren Rand von der monochromatischen
Emissivit

at "

des Erdbodens abh

angt, die deniert ist als das Verh

altnis von der spektralen
Ausstrahlung eines K

orpers zur spektralen Ausstrahlung eines schwarzen K

orpers bei gleicher
Temperatur
9)
.
Der thermische Eekt der Strahlung
Die thermischen Eekte der absorbierten und emittierten Strahlung auf die Erdatmosph

are
lassen sich aus der vertikalen Divergenz des Strahlungsusses F bestimmen. Die Netto-
erw

armungsraten sowie die Beitr

age der einzelnen strahlungsaktiven Gase zu den global gemit-
telten Abk

uhlungs- und Erw

armungsraten von der Erdober

ache bis in eine H

ohe von 100 km
wurden mit verschiedenen Modellrechnungen bestimmt (siehe London, 1980) und sind in Abb.
3.3 dargestellt. In den verschiedenen H

ohenbereichen der Atmosph

are f

uhrt die Absorption und
Emission (vgl. auch Anhang A.1) verschiedenster Gase zu einer Erw

armung bzw. Abk

uhlung.
Die Wellenl

angenabh

angigkeit dieser Absorption und Transmission ist in Abb. 3.4a f

ur Wel-
lenl

angen von 0 bis 16 m und in Abb. 3.4b noch einmal vergr

oert f

ur den UV-Bereich
dargestellt. Diese starke Wellenl

angenabh

angigkeit der Eindringtiefe von solarer UV-Strahlung
in die Stratosph

are wurde bereits von Herzberg (1965) bemerkt. An dieser Stelle soll kurz
auf die chemischen Eigenschaften von Sauersto und Ozon eingegangen werden, welche eine
entscheidende Rolle f

ur die Erw

armung der Mittleren Atmosph

are spielen (vgl. Abb. 3.3b).
Die Charakteristika von Sauersto und Ozon
Das Sauerstomolek

ul besitzt die Eigenschaft, UV-Strahlung zu absorbieren (Abb. 3.4b und
3.5) und durch Photolyse in zwei Sauerstoatome aufzuspalten (z. B. Brasseur und Solomon,
1984):
O
2
+ h( < 242 nm)! O +O: (3.32)
Die absorbierte Energie wird als kinetische Energie der beiden Dissoziationsprodukte abgef

uhrt
und in der Luft als W

arme dissipiert. Der atomare Sauersto kann wieder zu einem Sau-
erstomolek

ul rekombinieren, allerdings ist hierf

ur ein Stopartner (M) notwendig, der die

ubersch

ussige Energie aufnimmt:
9)
F

ur einen schwarzen K

orper ist die Emissivit

at genau wie die Absorption stets eins. F

ur dicke Wolken und
die meisten Ober

achenmaterialien ist "

 1 f

ur infrarote Wellenl

angen.
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(a) (b) (c)
Abbildung 3.3: (a) Global gemittelte Abk

uhlungs- und (b) Erw

armungsraten (K/d) f

ur
einzelne strahlungsaktive Gase; (c) Nettoerw

armungsrate (K/d) (London, 1980).
O +O +M ! O
2
+M: (3.33)
Atomarer Sauersto kann aber auch mit molekularen Sauersto zu einer Ozonproduktion
f

uhren:
O +O
2
+M ! O
3
+M; (3.34)
Netto : 3O
2
! 2O
3
: (3.35)
Wie das Sauerstomolek

ul besitzt auch das Ozonmolek

ul die Eigenschaft, die solare UV-
Strahlung und sogar die sichtbare Strahlung zu absorbieren (Abb. 3.4b und 3.5) und durch
Photolyse ein Sauerstoatom abzuspalten. Dieses Sauerstoatom bendet sich nach der Ab-
spaltung durch UVB-Strahlung (280-315 nm; vgl. Abschnitt 1.4.1) in einem elektronisch an-
geregten Zustand O(
1
D) und nach der Abspaltung durch sichtbares Licht im Grundzustand
O(
3
P ) (z. B. Br

onnimann, 2002):
O
3
+ h( < 1140 nm) ! O
2
+O(
3
P ); (3.36)
O
3
+ h( < 310 nm) ! O
2
+O(
1
D): (3.37)
Maximale Ozonabsorption tritt bei 255 nm in der Hartley-Bande (siehe Abb. 3.5 und Tab.
3.1) auf. Im Grundzustand kann der atomare Sauersto wieder mit einem Sauerstomolek

ul
zu Ozon rekombinieren. Bendet sich das Sauerstoatom in einem angeregten Zustand, kann
es durch die Kollisionen mit unreaktiven Molek

ulen (M) wieder den Grundzustand erreichen
und danach ebenfalls mit einem Sauerstomolek

ul zu Ozon rekombinieren (vgl. auch Gl. 3.34):
O
2
+O(
3
P ) +M ! O
3
+M; (3.38)
O(
1
D) +M ! O(
3
P ) +M: (3.39)
In der Summe stellt die Photolyse und die anschlieende Rekombination also keinen Verlust-
mechanismus f

ur das Ozon dar, obwohl die solare UV-Strahlung durch diese Reaktionssequenz
mageblich reduziert wird.
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(a) (b)
Abbildung 3.4: (a) Spektrale Verteilung der Absorption verschiedener atmosph

arischer Gase
von der Erdober

ache bis Unendlich. Untere Abbildung: gemeinsamer Eekt aller Gase. (b)
Eindringtiefe der solaren UV-Strahlung in Abh

angigkeit von der Wellenl

ange. Die angegebene
H

ohe entspricht einer Abschw

achung um 1/e. Die Hauptabsorber und Ionisierungsgrenzen sind
ebenfalls angegeben. (Brasseur und Solomon, 1984)
Durch die Storeaktion zwischen einem Sauerstoatom und einem Ozonmolek

ul kommt es zur
Ozonzerst

orung:
O +O
3
! 2O
2
; (3.40)
Netto : 2O
3
! 3O
2
: (3.41)
In der Stratosph

are stellt sich ein photochemisches Gleichgewicht zwischen Ozonbildung (Gl.
3.35) und Ozonzerst

orung (Gl. 3.41) ein. Dieser Zyklus wird nach seinem Entdecker Chapman-
Zyklus genannt (Chapman, 1930), ist h

ohenabh

angig und in der mittleren Stratosph

are am
wichtigsten. Ozon ist wie fast alle drei- und mehratomigen Molek

ule, auch ohne Beteiligung von
chemischen Reaktionen
"
strahlungsaktiv\. Es absorbiert und emittiert IR-Strahlung im Bereich
von 9,6 und 14,1 m. Dieser Eekt wird durch bestimmte Vibrationszust

ande des Molek

uls
verursacht. Ozon emittiert auerdem, genau wie andere Spurengase, elektromagnetische Strah-
lung im Mikrowellenbereich. Dies ist auf

Uberg

ange zwischen Rotationszust

anden des Molek

uls
zur

uckzuf

uhren (vgl. auch Abb. A.2). Auf die katalytischen Ozonzerst

orungsprozesse, welche
vielf

altiger und komplexer als die Bildungsprozesse sind, wird hier nicht eingegangen.
Die st

arkste Erw

armung (im Mittel ca. 12 Kelvin pro Tag (K/d)) ndet man aufgrund der
Absorption von Ozon in Stratopausenh

ohe (50 km) (siehe Abb. 3.3b). Die Ozonabsorption
von UV-Strahlung in den Hartley (243.902-277.778 nm) und Huggins (277.778-362.500 nm)
B

andern stellt die Hauptw

armequelle der Stratosph

are und Mesosph

are dar (Brasseur und So-
lomon, 1984) (vgl. auch Abb. 3.4b und 3.5) und f

uhrt zu einer maximalen Erw

armung von
18 K/d in der N

ahe des Sommerpols. Die Absorption von molekularem Sauersto und Ozon im
Herzberg Kontinuum (206.186-243.902 nm) tr

agt nur geringf

ugig zur Erw

armung der Strato-
sph

are bei, genauso wie die schwache Absorption von Sauersto in der Mesosph

are. Oberhalb
von 75-80 km H

ohe tr

agt die Absorption durch molekularen Sauersto (vgl. auch Abb. 3.4
und 3.5) in den Schumann-Runge B

andern (175-205 nm) und im Schumann-Runge Kontinuum
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Chappuis Huggins Hartley Herzberg
Schumann-Runge
Abbildung 3.5: Relativer Beitrag von Ozon und Sauersto zur atmosph

arischen Absorption
f

ur Wellenl

angen zwischen 164 und 833 nm (Brasseur und Solomon, 1984). Die Abbildung
wurde durch die Kennzeichnung der einzelnen Absorptionsbanden erg

anzt.
(125-175 nm) zur Erw

armung bei und spielt eine bedeutende Rolle f

ur den atmosph

arischen
W

armehaushalt in der unteren Thermosph

are (Abb. 3.3b,c). Die starke Erw

armung durch
Ozonabsorption im Stratopausenbereich wird ausgeglichen durch eine maximale Abk

uhlungs-
rate in derselben H

ohe aufgrund von IR-Emission (15 m Strahlungsbande
10)
) von Kohlen-
stodioxid (Abb. 3.3a und Abb. 3.4). Die IR-Emission von Ozon im 9,6 m Band liefert
einen weiteren Beitrag zur IR-Abk

uhlung in der Mittleren Atmosph

are. Im Mittel bendet sich
die Stratosph

are also im Strahlungsgleichgewicht (Abb. 3.3c). In der Troposph

are hingegen
dominiert Wasserdampf
11)
und tr

agt durch die Emission langwelliger Strahlung (im 6,3 m
Band) zu einer Nettoabk

uhlung von 1 K/d bei, w

ahrend in der unteren Stratosph

are eine ge-
ringf

ugige Erw

armung durch Ozonabsorption im IR-Bereich zu erkennen ist (Abb. 3.3a). In der
unteren Stratosph

are wird die Absorption von sichtbarem Licht durch Ozon in den Huggins
und Chappuis (362.500-852.500 nm) Banden wichtig (vgl. auch Abb. 3.5) genauso wie die
Ozonabsorption im Chappuis Band in der Troposph

are, die sogar zu Photodissoziation am
Erdboden f

uhrt.
In der Mesosph

are und unteren Thermosph

are ergeben sich mit Ausnahme der Mesopausenre-
gion, in der die CO
2
-Emission dominiert und zu einer Nettoabk

uhlung f

uhrt, im globalen Mittel
Nettoerw

armungsraten aufgrund der Absorption von solarer Strahlung durch O
3
und O
2
(Abb.
3.3c). Ob die Mesosph

are tats

achlich vom Strahlungsgleichgewichtszustand abweicht oder ob
die berechneten Nettoerw

armungsraten auf ungen

ugende Approximationen oder Unsicherhei-
ten, wie z. B. die verwendeten spektroskopischen Daten, die Temperaturverteilung oder die
Bestimmung der Absorbermenge, in den Strahlungsmodulen zur

uckzuf

uhren ist, l

asst sich auch
im Hinblick auf die Gr

oenordnung der Ergebnisse nicht eindeutig sagen (vgl. Andrews et al.,
1987).
10)
Da CO
2
ein linear symmetrisches Molek

ul ist, hat es keine Rotationsbande und absorbiert maximal im
Bereich von 2, 3 und 4 m und im Bereich von 13-17 m (Peixoto und Oort, 1992).
11)
Wasserdampf hat eine einzige Rotationsbande, die bei 14 m anf

angt und ein Maximum bei 65 m hat,
sowie einige Schwingungs-Rotationsbanden im Bereich von 1-8 m (Peixoto und Oort, 1992).
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Die Temperatur

anderung mit der Zeit aufgrund von Absorptionprozessen (diabatische Heizrate
Q
diab
12)
, engl.
"
heating rate\) erh

alt man durch Integration der vertikalen Strahlungsussdi-
vergenz

uber alle Frequenzen (Brasseur und Solomon, 1984):
Q
diab
=
dT
dt
=
cos 
c
p
Z

dF
s;
dz
d: (3.42)
Der ankommende solare Fluss, bei dem nur die Eekte der Absorption von O
3
und O
2
ber

uck-
sichtigt sind, ist gegeben durch:
F
s;
= F
s;
(1)e
 (O
3
)
R
1
z
n(O
3
)dz
0
+(O
2
)
R
1
z
n(O
2
)dz
0
sec ; (3.43)
und damit abh

angig von der Absorberkonzentration n, dem Absorptionsquerschnitt  und dem
Sonnenzenitwinkel . F

ur die Erw

armungsrate (Gl. 3.42) ergibt sich also:
Q
diab
=
dT
dt
=
1
c
p
[n(O
3
)
Z

(O
3
)F
s;
d + n(O
2
)
Z

(O
2
)F
s;
d]: (3.44)
Bei einer Parametrisierung der atmosph

arischen Heizraten, die im Folgenden f

ur das Strah-
lungsmodul des FUB-CMAM beschrieben wird, ist insbesondere auch die starkeWellenl

angenab-
h

angigkeit der Absorptionsquerschnitte (vgl. Abb. 3.5) zu ber

ucksichtigen. Diese spektrosko-
pischen Daten sind allerdings mit Unsicherheiten behaftet, die wiederum die Genauigkeit der
Strahlungsparametrisierung beeinussen.
3.2.2 Strahlungsmodul
Das FUB-CMAM enth

alt eine umfassende Strahlungsparametrisierung in der Troposph

are und
Mittleren Atmosph

are, die im Vergleich zum ECHAM Modell besonders in der Mittleren At-
mosph

are eine verfeinerte Au

osung der Spektralbereiche, die f

ur gr

oere H

ohen wichtig sind,
enth

alt (z. B. Langematz, 2000) (siehe Tab. 3.1). Im langwelligen Spektralbereich wird f

ur die
Absorption und Emission durch O
3
, CO
2
und H
2
O das Morcrette{Schema (Morcrette, 1991)
unterhalb von Modell

ache 7 verwendet (1. und 4. Strahl von rechts in Abb. 3.6). Im Mor-
crette Schema wird f

ur die Berechnung der langwelligen Strahlungs

usse eine Breitband-Fluss-
Emissionsmethode mit sechs spektralen Intervallen f

ur CO
2
, H
2
O, O
3
und Aerosole benutzt.
Zus

atzlich ist die Streuung und Absorption von Wolken eingeschlossen. In der Mesosph

are,
oberhalb von 60 km H

ohe (62,5 km Fl

ache 6), wird die Abk

uhlung der Atmosph

are durch die
Emission von IR-Strahlung durch einen
"
Newtonian Cooling\-Ansatz approximiert, der f

ur nu-
merische Stabilit

at sorgt
13)
(linker Strahl in Abb. 3.6). Durch lineare Relaxation wird die Tem-
peratur zu einem vorgegebenen Referenzprol (im FUB-CMAM wird die CIRA-Klimatologie
benutzt) hingezogen (Dickinson, 1973).
12)
Diabatische Prozesse sind durch eine lokale

Anderung gekennzeichnet, wie z. B. die hier beschriebene
Temperatur

anderung aufgrund von Strahlungsabsorption. Ein anderes Beispiel ist die Freisetzung latenter
W

arme in der Troposph

are. Adiabatische Temperatur

anderungen ndet man, wenn Divergenzen und/oder
Konvergenzen auftreten, also bei Vertikal- bzw. Horizontalbewegungen von Luftmassen.
13)
Kleine Fehler in der Temperatur k

onnten bei der Verwendung der Approximation f

ur die langwelligen
Strahlungs

usse (Gl. 3.45), die proportional zu T
4
ist, sehr gro werden.
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Band Gas Wellenl

ange alte Spektral- neue Spektral-
(nm) intervalle intervalle
Morcrette (1991)
SW O
3
250 - 4000 2 2
WMO (1986)/
Shine&Rickaby(1989)
Herzberg Kont. O
2
/O
3
206.186 - 243.902 2 15
Hartley Band O
3
243.902 - 277.778 2 10
Huggins Band O
3
277.778 - 362.500 3 18
Chappuis Band O
3
362.500 - 852.500 1 1
Strobel (1978)
Schumann-Runge O
2
125 - 175 3 3
Kontinuum
SR Band O
2
175 - 205 1 1
Tabelle 3.1:

Ubersicht der alten und neuen Spektralbanden im kurzwelligen Strahlungsschema
des FUB-CMAM. Die f

ur die durchgef

uhrten Modellexperimente angepassten Strahlungsberei-
che sind dick gedruckt (deutsche Version von Tab. 1 aus: Matthes et al., 2004).
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Abbildung 3.6: Schematische

Ubersicht des im FUB-CMAM verwendeten Strahlungsschemas.
Modellschichten vom Oberrand des Modelles (Modellschicht 1) bis zum Erdboden (Modell-
schicht 34) mit der jeweils verwendeten Strahlungsroutine f

ur die verschiedenen H

ohen- und
Wellenl

angenbereiche.
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Abbildung 3.7: Lorentz-, Doppler- und Voigt-Linienprole f

ur gleiche Halbwertsbreiten und
Linienst

arken (Andrews et al., 1987).
Im kurzwelligen Spektralbereich wird in der Troposph

are und Stratosph

are unterhalb von 18 km
(p < 70 hPa; Modell

achen 20-34) ebenfalls das Morcrette-Schema mit einem Zweistromver-
fahren von Fouquart und Bonnel (1980) verwendet, welches mit der Photonenwegl

angen-
Methode die kurzwelligen Strahlungs

usse in zwei Spektralbanden im UV/VIS (250-680 nm)
und im nahen IR Bereich (680-4.000 nm) berechnet (3. Strahl von rechts in Abb. 3.6). Die
Parametrisierung ber

ucksichtigt die Absorption und Streuung durch die Gase CO
2
, H
2
O, O
3
und Aerosole. In der mittleren Atmosph

are oberhalb von 18 km werden die Temperaturten-
denzen durch die Absorption solarer Einstrahlung an O
3
und O
2
in acht Spektralintervallen
von 206,186{852,500 nm (siehe Tab. 3.1) mit der Parametrisierung von Shine und Rickaby
(1989) und f

ur Wellenl

angenbereichen von 125{175 nm nach dem Modell von Strobel (1978)
f

ur O
2
berechnet (2. Strahl von rechts in Abb. 3.6). Beide genannten Verfahren berechnen
die Schw

achung des an der Atmosph

arenobergrenze ankommenden spektralen solaren Strah-
lungsusses in der Atmosph

are durch die Hauptabsorberbanden der Gase in Abh

angigkeit von
der Absorberkonzentration und dem Sonnenstand (vgl. Abschnitt 3.2.1). Die Strahlungs

usse
aus dem Shine und Rickaby (1989) (SR)-Schema werden in 70 hPa an das entsprechende
spektrale Interval des Fouquart und Bonnel (1980) (FB)-Schemas

ubergeben und die r

uckge-
streuten Strahlungs

usse des FB-Schemas gehen wiederum als untere Randbedingung in das
SR-Schema ein. F

ur die im Rahmen dieser Arbeit durchgef

uhrten Sonnenexperimente wurde
die Parametrisierung der kurzwelligen Strahlungs

usse modiziert (siehe Abschnitt 3.2.3).
Absorptionslinienbreite
Durch die Kollision von emittierenden und nichtemittierenden Molek

ulen oder den Doppler-
eekt (engl.
"
Doppler broadening\)
14)
kann es zu einer Verbreiterung der Spektrallinien von
Emissions- und Absorptionsspektren kommen. Zur Beschreibung der Linienbreite unterhalb
von 30 km wird das sogenannte Lorentz-Prol benutzt, bei dem die Halbwertsbreite der Spek-
trallinie direkt proportional zum Druck und indirekt proportional zur Wurzel aus der Tempe-
ratur ist. In der oberen Stratosph

are und Mesosph

are wird der Doppler Eekt allerdings so
wichtig, dass beide Verbreiterungsprozesse (Druck- und Doppler-Verbreiterung) in Betracht
14)
Die Molek

ule, die sich mit einer Geschwindigkeit v auf einen Beobachter zu oder von ihm wegbewegen,
scheinen bei h

oheren bzw. niedrigeren Frequenzen zu emittieren (Peixoto und Oort, 1992).
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gezogen werden m

ussen und das sogenannte Voigt-Prol seine Anwendung ndet (siehe Abb.
3.7). Ein Vergleich von Lorentz- und Doppler-Linienprol (Abb. 3.7) zeigt, dass bei gleicher
Halbwertsbreite und Linienintensit

at die Doppler-Verbreiterung zu einer st

arkeren Absorption
in der N

ahe des Linienzentrums f

uhrt, w

ahrend die Absorption beim Lorentz-Prol in den
Fl

ugeln st

arker ist. In einem H

ohenbereich zwischen 50 und 70 km ist der Einuss von Druck-
und Doppler-Verbreiterung ungef

ahr gleichbedeutend, weshalb das Voigt-Linienprol in der IR
Morcrette-Strahlung des FUB-CMAM eingebaut worden ist.
Die strahlungsbedingte Erw

armungsrate Q
diab
berechnet sich aus der vertikalen Strahlungs-
ussdivergenz (vgl. Gl. 3.42), wobei die Strahlungs

usse aus der L

osung der S

UG (Abschnitt
3.2.1) gewonnen werden. Die L

osung der S

UG ist allerdings sehr rechenzeitintensiv und wird
daher nicht f

ur jeden Zeitschritt, sondern nur alle zwei Stunden in sogenannten
"
full-radiation
steps\ an jedem Gitterpunkt durchgef

uhrt. Um die

Anderung der Temperatur und des Sonnen-
zenitwinkels f

ur jeden Zeitschritt zu ber

ucksichtigen, deniert man eine eektive Emissivit

at

e
und Transmission 
e
, aus denen man den langwelligen Strahlungsuss F
t
und solaren Strah-
lungsuss F
s
zum aktuellen Zeitschritt erh

alt:
F
t
= 
e
B(T ); (3.45)
F
s
= 
e
S
0
; (3.46)
wobei B(T ) die von der aktuellen Temperatur abh

angige Planck Funktion ist und S
0
der mit
dem Sonnenzenitwinkel variierende solare Fluss am Oberrand der Atmosph

are. Die kurzwelli-
gen Strahlungs

usse werden zu jedem Zeitschritt aus 
e
und dem aktuellen Sonnenzenitwinkel
berechnet, die langwelligen Strahlungs

usse aus 
e
und der aktuellen Temperatur. 
e
und 
e
werden nur alle zwei Stunden neu berechnet und zwischendurch konstant gehalten. Die Bestim-
mung der kurz- und langwelligen Strahlungs

usse (F
s
und F
t
) erfolgt in jeder Modellschicht.
Die vertikale Divergenz der Fl

usse (vgl. auch Gl. 3.42) besagt, wieviel Strahlung in einer Schicht
absorbiert wurde und ist proportional zur Erw

armungsrate Q
diab;z
in dieser Schicht:
Q
diab;z
=
1
c
p
@(F
s
+ F
t
)
@z
: (3.47)
Die beschriebenen Modellparametrisierungen stellen eine Verbesserung der Modellklimatologie
dar, die in Langematz und Pawson (1997) beschrieben wurde. Eine realistischere Berechnung
der Strahlungs

usse wurde durch die Einf

uhrung des Voigt-Linienproles und durch das An-
heben der Newtonian-Cooling-Parametrisierung von vorher 30 km auf nun 60 km H

ohe erzielt
(Langematz, 2000). Durch die Verbesserung der zugrundeliegenden Physik konnte die Modell-
klimatologie verbessert werden, welche vorher zu hohe Temperaturen in der Polarregion im
Winter aufwies (
"
warm-bias\) und nun wie alle anderen GCMs, einen
"
cold-bias\ besitzt (z.
B. Pawson et al., 2000) (vgl. auch Abschnitt 3.4).
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Spektralbereich alt (Shine und Rickaby, 1989) neu (WMO, 1986) (nm)
Herzberg: 206,186{243,902 nm Q
Hz
=F
1
1. 206,5{208,5
(WMO Band 18-32) ((O
2
)
1
[O
2
]+(O
3
)
1
[O
3
]) 2. 208,5{210,5
 e
 ((O
2
)
1
N
2
+(O
3
)
1
N
3
)
3. 210,5{212,5
+F
2
((O
2
)
2
[O
2
]+(O
3
)
2
[O
3
]) 4. 212,5{215,5
 e
 ((O
2
)
2
N
2
+(O
3
)
2
N
3
)
5. 215,5{217,5
6. 217,5{219,5
7. 219,5{222,5
8. 222,5{224,5
9. 224,5{227,5
10. 227,5{229,5
11. 229,5{232,5
12. 232,5{235,5
13. 235,5{237,5
14. 237,5{240,5
15. 240,5{243,5
Hartley: 243,902{277,778 nm Q
Ha
=[O
3
] 
2
i=1

i
F
i
e
 
i
N
3
1. 243,5{246,5
(WMO Band 33-42) 2. 246,5{249,5
3. 249,5{252,5
4. 252,5{256,5
5. 256,5{259,5
6. 259,5{262,5
7. 262,5{266,5
8. 266,5{270,5
9. 270,5{273,5
10. 273,5{277,5
Huggins: 277,778{362,5 nm Q
Hu
=[O
3
]
3
i=1

i
F
i
e
 
i
N
3
1. 277,5{281,5
(WMO 43-60) 2. 281,5{285,5
3. 285,5{289,5
4. 289,5{294,5
5. 294,5{298,5
6. 298,5{302,5
7. 302,5{307,5
8. 307,5{312,5
9. 312,5{317,5
10. 317,5{322,5
11. 322,5{327,5
12. 327,5{332,5
13. 332,5{337,5
14. 337,5{342,5
15. 342,5{347,5
16. 347,5{352,5
17. 352,5{357,5
18. 357,5{362,5
Chappuis: 407,5{852,5 nm Q
Ch
=[O
3
]  F e
 N
3
{
(WMO Band 70-158)
Tabelle 3.2: Vergleich der alten Shine und Rickaby (1989) und der neuen Strahlungsparame-
trisierung nach WMO (1986).
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3.2.3 Weiterentwicklung des Strahlungsmoduls
F

ur die Simulation des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus mit dem FUB-CMAM ist eine An-
passung der kurzwelligen Strahlungs

usse notwendig. Prinzipiell m

usste der solare Fluss am
Oberrand der Atmosph

are f

ur Sonneneckenmaximum- und -minimumbedingungen daf

ur nur

uber die entsprechenden Wellenl

angenintervalle des Strahlungsschemas integriert und zu den
Fl

ussen dazuaddiert bzw. von diesen subtrahiert werden. Wie man anhand von Tab. 3.1 sieht,
gibt es beispielsweise f

ur die Herzberg- und Hartley-Bande zwei und f

ur die Hugginsbande
sogar drei Unterintervalle. Die Rekonstruktion dieser Unterintervalle war nicht m

oglich und
f

uhrte gemeinsam mit der Notwendigkeit bei der Berechnung von Strahlungs

ussen eine hohe
spektrale Au

osung zu verwenden zu einer neuen Parametrisierung der Wellenl

angenbereiche
f

ur die Herzberg-, Hartley- und Hugginsbanden unter Verwendung der optischen Parameter aus
WMO (1986). Die urspr

ungliche Parametrisierung von Shine und Rickaby (1989) st

utzte sich
ebenfalls auf die im WMO-Bericht angegebenen Werte. Da die Absorptionsquerschnitte von
O
2
und O
3
sehr stark wellenl

angenabh

angig sind (vgl. Abb. 3.5), wurden die Unterintervalle
des WMO-Berichtes

ubernommen. Dies f

uhrte im kurzwelligen Bereich zu einer verfeinerten
Au

osung von vorher 8 auf nun 44 Wellenl

angenintervalle (siehe Tab. 3.1). Eine verfeinerte
Au

osung f

ur die Chappuis-Bande wurde ebenfalls getestet, allerdings nach einer Abw

agung
der ben

otigten Rechenzeit gegen

uber der Eektivit

at der besseren Au

osung wieder verworfen.
Bevor mit der Experimentengestaltung f

ur die Sonnenexperimente angefangen wurde, wurde
die verfeinerte Au

osung des kurzwelligen Spektralbereiches f

ur die Herzberg-, Hartley-, Hug-
gins- und Chappuis Bande implementiert und getestet. In Tab. 3.2 sind die alte und neue
Parametrisierung gegen

ubergestellt. Den entsprechenden Spektralbereich erkennt man an der
linken Spalte, zus

atzlich ist die Nummerierung der Bandenbereiche aus dem WMO-Bericht
angegeben. In der mittleren Spalte ist die Parametrisierung der Heizraten Q
15)
mit den jewei-
ligen Unterintervallen nach Shine und Rickaby (1989) angegeben (vgl. auch Tab. 3.1). In die
Berechnung der Heizraten gehen die Teilchenkonzentration von zweiatomigem Sauersto und
Ozon in cm
 3
([O
2
], [O
3
]) sowie die dazugeh

origen totalen S

aulendichten in cm
 2
(N
2
, N
3
),
der Absorptionsquerschnitt  in cm
2
/Molek

ul und der solare Fluss am Oberrand der Atmo-
sph

are F in W/m
2
ein (vgl. Abschnitt 3.2.1). In der Herzbergbande sind die

uberlappenden
Absorptionsbanden von Ozon und Sauersto ber

ucksichtigt. F

ur die neue Parametrisierung
nach WMO (1986) wurde die Anzahl der spektralen Unterintervalle f

ur die einzelnen Banden
erh

oht, wobei die Grenzen der Unterintervalle in der rechten Spalte von Tab.3.2 angegeben
sind. Der Rechenzeitverbrauch hat sich mit der verfeinerten Au

osung f

ur einen Monat von
vorher 4,7 cpuh auf 5,6 cpuh, also um ca. 20% gesteigert. Der Test mit einer verfeinerten
Au

osung in der Chappuis-Bande sowie einer genaueren Parametrisierung der Strobel-Banden
ergab einen Anstieg des Rechenzeitverbrauches auf fast 10 cpuh pro Modellmonat und wurde
unter anderem (vgl. auch Abschnitt 3.3.1) deshalb wieder verworfen.
Mit der neuen Strahlungsparametrisierung wurden eine Reihe von kurzen Testintegrationen
durchgef

uhrt. Da sich die kurzwellige Erw

armungsrate schon nach einigen Zeitschritten ein-
gestellt hat, war es ausreichend das Modell jeweils nur einen knappen Monat (20 Tage) zu
integrieren. Abb. 3.8 gibt einen

Uberblick

uber die Genauigkeit der verfeinerten neuen Strah-
lungsparametrisierung im Vergleich zur urspr

unglichen von Shine und Rickaby (1989). Die
Abweichungen zwischen den beiden Parametrisierungen sind minimal (0,02 bis 0,04 K) und
15)
Um die Heizrate in Kelvin pro Sekunde zu erhalten, werden die Werte von Q noch mit 10
2
=(c
p
) mul-
tipliziert (Shine und Rickaby, 1989);  ist die Dichte der Luft und c
p
die spezische W

arme der Luft bei
konstantem Druck; 10
2
sorgt f

ur eine Konvertierung der Flussdivergenz von cm
 1
in m
 1
.
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Abbildung 3.8: Links: Absolutwert der kurzwelligen Erw

armungsrate (SWHR) nach der neuen
Parametrisierung (basierend auf WMO (1986)) f

ur den Bereich der alten Shine und Rickaby
(1989) Parametrisierung, Isolinienabstand: 2 K/d. Rechts: Dierenz zwischen der alten und
neuen Parametrisierung f

ur diesen Bereich, Isolinienabstand: 0,002 K/d.
zeigen, dass die neue, verfeinerte Parametrisierung richtig eingebaut wurde und daher oh-
ne Probleme f

ur die geplanten Sonnenexperimente benutzt werden kann. Shine und Rickaby
(1989) geben in ihrer Ver

oentlichung einen Vergleich zwischen der WMO (1986) Referenz-
berechnung und ihrer Parametrisierung an, der im Bereich von +0,02 und +0,04 K in der
tropischen und subtropischen oberen Stratosph

are und unteren Mesosph

are liegt und damit
vergleichbar zu den Dierenzen in Abb. 3.8 ist. In den hohen Breiten der Sommerhemisph

are
treten Unterschiede zwischen +0,04 und -0,08 K auf. F

ur das Strobel-Schema wurde eben-
falls ein Test mit einer feiner aufgel

osten Parametrisierung gemacht, um die

Anderungen der
Strahlungs

usse f

ur den 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auch f

ur diese Wellenl

angenbereiche
einbauen zu k

onnen. Dieser Test ergab jedoch einen gr

oeren Unterschied zwischen alter und
neuer (feiner aufgel

oster) Parametrisierung als die

Anderung, die man zwischen Sonnenecken-
maximum und -minimum bekommen w

urde. Deswegen wurde auf eine verfeinerte Au

osung
in diesen Wellenl

angenbereichen verzichtet. Bereits Strobel (1978) weist in seiner Ver

oent-
lichung der Strahlungsparametrisierung daraufhin, dass die Genauigkeit der Parametrisierung
um  20% schwankt und somit gr

oer ist als die Variabilit

at des 11-j

ahrigen Sonnenecken-
zyklus (vgl. Abschnitt 1.5.2).
Die Verfeinerung der kurzwelligen Strahlungsparametrisierung stellt eine wesentliche Verbesse-
rung f

ur die Repr

asentation des Strahlungstransfers in der Mittleren Atmosph

are dar und wird
in solcher Form in anderen GCMs wegen des hohen Rechenzeitverbrauches nicht verwendet.
F

ur das FUB-CMAM wurde ein Kompromiss zwischen Rechenzeit und Genauigkeit der Para-
metrisierung gew

ahlt, um die notwendige Verfeinerung einbauen zu k

onnen.
Nachdem einige Teile des kurzwelligen Strahlungsschemas f

ur die Durchf

uhrung der Sonnen-
experimente nachvollzogen, erweitert und getestet wurden, konnte mit der eigentlichen Vor-
bereitung der Sonnenexperimente begonnen werden.
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3.3 Experimentbeschreibung
Um den 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus im FUB-CMAM simulieren zu k

onnen, wurden sowohl
die kurzwelligen Strahlungs

usse (und damit die kurzwelligen Erw

armungsraten) als auch die
Ozonverteilung f

ur Sonneneckenmaximum und -minimum Bedingungen angepasst. Es wur-
de eine Reihe von verschiedenen Gleichgewichtsl

aufen, d.h. Integrationen unter konstanten
Sonneneckenmaximum bzw. -minimum Bedingungen durchgef

uhrt, die in Tab.3.3 aufgelistet
sind. Ein realistischer, sich zeitlich

andernder 11-j

ahriger Sonneneckenzyklus ist im Moment
aufgrund von immer noch begrenzten Computerkapazit

aten nicht m

oglich, da man minde-
stens 100 Modelljahre f

ur eine statistische Auswertung br

auchte. Alle Experimente wurden
mit einem Jahres- und Tagesgang integriert und benutzten klimatologische Monatsmittel der
Meeresober

achentemperaturen (AMIP I: 1979-1994), so dass variable Ph

anomene wie ENSO
hier keine Ber

ucksichtigung nden.
Alle in Tabelle 3.3 genannten Modellexperimente wurden auf einem Vektorrechner (Cray J932,
crassus), die Auswertungen zum Teil auf dessen Vorrechner (SUN SPARCstation Ultra-60,
ufer), und ein anderer Teil auf dem neuen Parallelrechner des H

ochstleistungs-Rechnerverbundes
Nord (HLRN) am Konrad{Zuse{Zentrum f

ur Informationstechnik Berlin (ZIB) durchgef

uhrt.
Da der Vektorrechner des ZIBs im Juli 2002 auer Betrieb genommen und durch einen Par-
allelrechner ersetzt wurde, konnten die letzten vier Experimente leider nur 15 Jahre integriert
werden. Das FUB-CMAM ist in Cray-Fortran programmiert und damit zur Zeit auf keiner
anderen als einer Cray-Maschine lau

ahig. Die beiden ersten Experimentenpaare sind im Rah-
men des EU-Projektes SOLICE (Solar Inuences on Climate and the Environment) entstanden,
w

ahrend sich die vier letzten Experimente als Folgearbeit aus den ersten Simulationen ergaben.
Experimentname Wind in

aquatorialer Strahlung und Ozon L

ange der Integration
unterer Stratosph

are (Jahre)
kwsomax schwach Ost Maximum 20
kwsomin schwach Ost Minimum 20
kwqbomax k

unstlich West Maximum 20
kwqbomin k

unstlich West Minimum 20
kwmawqbof West Maximum 15
kwmiwqbof West Minimum 15
kwmaeqbof Ost Maximum 15
kwmieqbof Ost Minimum 15
Tabelle 3.3:

Ubersicht der verschiedenen ausgewerteten Experimentenpaare (jeweils Sonnen-
eckenmaximum und -minimum) mit dem FUB-CMAM (Version: T21L34). Die Anordnung
der Experimente von oben nach unten kennzeichnet gleichzeitig die zeitliche Abfolge ihrer
Durchf

uhrung.
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Abbildung 3.9: Prozentuale Strahlungs

anderungen w

ahrend eines 11-j

ahrigen Sonnenecken-
zyklus f

ur den Wellenl

angenbereich von 200 bis 420 nm, der bei den Modellexperimenten
ge

andert wurde (Daten von Lean et al., 1997) (Fig. 3 aus Labitzke und Matthes, 2003).
3.3.1 Strahlungsuss

anderungen
Erst seit kurzer Zeit kann man den 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus realistischer in GCMs mo-
dellieren, da man seit der Satelliten

ara genauere und wellenl

angenabh

angige Messungen der
solaren Einstrahlung hat (siehe auch Abschnitt 1.5.2 sowie Tab. 1.5). Basierend auf Satelli-
tenbeobachtungen f

ur September 1986 (Sonneneckenminimum) und November 1989 (Son-
neneckenmaximum), wurden die Variationen der spektralen Einstrahlung im Wellenl

angen-
bereich von 119,5 bis 419,5 nm abgesch

atzt (Au

osung von 1 nm) und von J. Lean zur
Verf

ugung gestellt (vgl. auch Abschnitt 1.5.2). Die spektralen Fl

usse f

ur Sonneneckenmaxi-
mum und -minimum Bedingungen wurden f

ur die entsprechenden Wellenl

angenintervalle der
neuen Strahlungsparametrisierung (vgl. Tab. 3.2) integriert und jeweils die H

alfte ihrer ab-
soluten Dierenzen zu den urspr

unglichen Fl

ussen addiert f

ur Maximum- bzw. subtrahiert
f

ur Minimumbedingungen. Die vorgegebenen

Anderungen sind in Abb. 3.9 prozentual darge-
stellt. Es wurden zwei separate Experimente f

ur das Sonneneckenmaximum und -minimum
durchgef

uhrt (Tab. 3.3), um ein zus

atzliches Kontrollexperiment mit der neuen Strahlungspa-
rametrisierung zu vermeiden. Andere Modellgruppen nahmen oft einen bereits existierenden
Kontrolllauf als Minimumexperiment und f

uhrten eine Simulation f

ur Maximumbedingungen
durch. F

ur die weitere Auswertung der Experimente spielt das aber keine Rolle, da man sich
nur f

ur die Dierenzen zwischen dem Maximum- und dem Minimumexperiment interessiert
und die hier durchgef

uhrten Experimente gut mit Simulationen von anderen Gruppen

uber-
einstimmen (Matthes et al., 2003). F

ur die Wellenl

angen von 200 bis 420 nm wurden die
solaren Strahlungsuss

anderungen nach Lean et al. (1997) eingebaut und damit die f

ur die
kurzwelligen Erw

armungsraten der Stratosph

are besonders wichtigen Spektralbereiche ber

uck-
sichtigt
16)
.

Anderungen in der Absorption des sichtbaren Lichtes an der Erdober

ache wurden
somit vernachl

assigt, da die festen Meeresober

achentemperaturen sowieso eine realistische
16)
F

ur die Chappuis-Bande konnten die Strahlungsuss

anderungen nur f

ur die ersten beiden Banden berech-
net werden, so dass der solare Fluss in der Chappuis-Bande nur geringf

ugig ge

andert wurde.
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Simulation dieses Eektes

uberdecken. F

ur k

urzere Wellenl

angen (<200 nm) wurden keine
Strahlungsuss

anderungen eingebaut, da sich beim Test des Strobel-Schemas, mit welchem
diese Wellenl

angen parametrisiert sind, keine signikanten Unterschiede ergaben. Auerdem
ist die Absorption von molekularem Sauersto im Bereich der Modelldom

ane nicht ganz so
wichtig wie weiter oben. Im SW-Morcrette Schema wurden keine

Anderungen eingebaut, da
die ge

anderten Strahlungs

usse aus dem Shine und Rickaby (1989)-Schema dort einieen.
Die Lyman-alpha Linie, in der die solare Variabilit

at mit dem 11-j

ahrigen Zyklus bis zu 60% be-
tragen kann, ist nicht im Strahlungsmodul enthalten, da diese Eekte nur f

ur die Mesosph

are
und Thermosph

are von Bedeutung sind und bei einem Modellbereich bis 83 km H

ohe ver-
nachl

assigt werden k

onnen. Um konsistent zu den spektralen

Anderungen des solaren Flusses
zu sein, wurde der Wert der Solarkonstanten im Modell (1367 W/m
2
) ebenfalls f

ur Sonnen-
eckenmaximum und -minimum Bedingungen angepasst (vgl. auch Abschnitt 1.5.2).
3.3.2 Ozon

anderungen
Die hier benutzte Version des FUB-CMAM verlangt die Vorgabe einer Ozonklimatologie (ak-
tualisierte Version von: Fortuin und Langematz, 1994), welche f

ur die Sonnenexperimente
entsprechend angepasst wurde. Die prozentualen Ozon

anderungen aufgrund der ge

anderten
Sonneneinstrahlung im Sonneneckenmaximum und -minimum nach Lean et al. (1997) wurden
oine mit einem voll interaktiven zwei-dimensionalen Strahlungs-Chemie-Transport Modell am
Imperial College in London berechnet und von J. Haigh zur Verf

ugung gestellt (Haigh, 1994)
(siehe Abb. 2.11). Diese prozentualen Ozon

anderungsfelder wurden auf das Gitter des FUB-
CMAM interpoliert und auf das klimatologische Ozonfeld addiert bzw. von diesem subtrahiert,
um eine Ozonklimatologie f

ur Sonneneckenmaximum und eine weitere f

ur Sonneneckenmi-
nimum Bedingungen zu konstruieren. Die Problematik dieser berechneten Ozon

anderungsver-
teilung im Vergleich zu anderen Modellen und Beobachtungen wurde bereits in Abschnitt 2.4.2
erl

autert.
Die hier verwendeten Strahlungsuss- und Ozon

anderungsdaten sind identisch zu denen, die
im Rahmen eines internationalen Modellvergleiches GCM-Reality Intercomparison Project for
SPARC (GRIPS) von verschiedenen Modellierungsgruppen benutzt wurden (z. B. Matthes
et al., 2003).
3.3.3 Anpassung der

aquatorialen Winde
Im klimatologischen Mittel ist das FUB-CMAM, genau wie andere GCMs (z. B. Pawson,
1992; Pawson et al., 2000), nicht in der Lage, eine realistische quasi-zweij

ahrige Schwingung
des

aquatorialen Windes (QBO) zu reproduzieren, sondern zeigt im Mittel schwache Ostwinde
in der

aquatorialen unteren Stratosph

are (Abb. 3.10). Eine Erh

ohung der Standardau

osung
T21L34 entweder in der Vertikalen (L70) oder der Horizontalen (T42) reichte noch nicht aus,
um eine interne QBO im FUB-CMAM zu erzeugen (Nissen, 1998; Kr

uger, 2002). Neuere
Arbeiten zeigen, dass f

ur eine spontane Entwicklung einer Modell-QBO eine Schwerewellen-
parametrisierung, eine ausreichende r

aumliche Au

osung sowie eine realistische Simulation
tropischer Konvektion notwendig sind (z. B. Scaife et al., 2000a; Giorgetta et al., 2002). Trotz
einer fehlenden Modell-QBO ist das FUB-CMAM in der Lage, die stratosph

arische halbj

ahr-
liche Schwingung des

aquatorialen Windes (SAO) zu simulieren (M

uller et al., 1997), wie in
Abb. 3.10 zu sehen ist. Bei einem Vergleich der Abb. 3.10 (Modell) mit den Beobachtungen
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(Abb. 3.11) fallen einige Unterschiede auf. Als allererstes sieht man deutlich, dass in der un-
teren Stratosph

are im Modell Ostwinde vorherrschen, w

ahrend man in Beobachtungen einen
Wechsel von Ost- und Westwinden, die QBO, erkennen kann. In der oberen Stratosph

are er-
kennt man sowohl in Beobachtungen als auch im Modell die SAO. Die Charakteristika der
SAO werden im Modell gut wiedergegeben: maximale SAO-Ostwindphasen ndet man im Ja-
nuar und Juli, wobei die st

arkere Phase im Januar auftritt, maximale SAO-Westwindphasen
treten im Oktober und April/Mai auf, wobei die letztere ebenfalls geringf

ugig st

arker ist. Die
Absolutwerte der SAO sind im Modell f

ur die Ostwindphasen allerdings zu stark (im Modell
werden {50 bis {60 m/s erreicht, in Beobachtungen im Vergleich dazu nur {40 m/s) und f

ur
die Westwindphasen zu schwach (+10 m/s im Vergleich zu den beobachteten Werten von bis
zu 20 m/s und mehr).
Abbildung 3.10: Zeitreihe der Monatsmittel des zonal gemittelten zonalen Windes am

Aqua-
tor (gemittelt von 2,8

S bis 2,8

N) von 0-80 km (1000-0,01 hPa) f

ur die 20 Jahre des kwsomin-
Experimentes, Isolinienabstand: 10 m/s, Westwinde sind grau gef

arbt.
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Um die beobachtete Wechselwirkung zwischen QBO/SAO und dem Sonneneckenzyklus im
Modell nachzuvollziehen, wurde eine systematische Reihe von Modellexperimenten (vgl. Tab.3.3)
durchgef

uhrt. Im ersten Experimentenpaar (kwsomax und kwsomin) wurden nur die Strahlungs-
und Ozon

anderungen eingebaut, im Mittel stellt sich ein schwacher Ostwind in der

aquatorialen
unteren Stratosph

are ein. Diese Experimente k

onnen als Experimente ohne QBO angesehen
werden. In einem weiteren Schritt wurde das Modell mit einer k

unstlichen QBO-Westphase nur
in der unteren Stratosph

are (24-28 km) mit einer St

arke von +25 m/s nach Balachandran und
Rind (1995) f

ur Sonneneckenmaximum und -minimum Bedingungen integriert (kwqbomax
und kwqbomin). Mit dieser k

unstlichen QBO, die von Nissen (1998) implementiert wurde,
ist bereits der
"
Holton und Tan Mechanismus\ im FUB-CMAM untersucht worden (Weber,
2000). Da die beiden ersten Experimentenpaare gewisse Diskrepanzen zu Beobachtungen zeig-
ten, wie im Folgenden noch eingehend diskutiert wird, wurde in einem letzten Schritt eine
Anpassung an realistischere Windprole aus Raketendaten (Gray et al., 2001b) (Abb. 3.11)

uber die gesamte H

ohe der Stratosph

are implementiert und getestet (kwmaeqbof/kwmieqbof,
kwmawqbof/kwmiwqbof).
Abbildung 3.11: Zeitreihe der Monatsmittel des zonalen Windes am

Aquator von 100 bis
0,1 hPa (16-64 km) von 1970-1989. Die Messungen basieren auf Radiosonden- und Raketen-
messungen, Isolinienabstand: 10 m/s, Westwinde sind grau gef

arbt Gray et al. (2001a).
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Abbildung 3.12: Mittleres QBO-Ost- und -Westprol aus Raketendaten (Fig. 1 aus Matthes
et al., 2004).
Bei der Auswahl der Radiosondenprole wurde auf folgende Dinge besonders Wert gelegt:
1. Stark ausgepr

agte QBO (Ost- bzw. Westphase) in unterer Stratosph

are zwischen 30 und
50 hPa,
2. Zonaler Wind in 70 hPa hat die gleiche Richtung wie in 50 und 30 hPa, aber entgegen-
gesetzte Richtung in 10 hPa, dies gew

ahrleistet das Vorhandensein einer Scherzone, die
sich im Mittel bei 10 hPa bendet (Naujokat, 1986).
Diese beiden Kriterien wurden in Anlehnung an Giorgetta (1996) ausgew

ahlt.
3. Ausgepr

agte SAO-Westphase in oberer Stratosph

are,
4. Je zwei Jahre im Sonneneckenminimum (QBO Ost: 1974, 1984; QBO West: 1975,
1985).
Die je zwei
17)
Radiosondenprole f

ur QBO-Ost- (-West-) Bedingungen in der unteren Strato-
sph

are wurden zuerst

uber den drei Monatszeitraum von September bis November gemittelt,
um kleinskalige Schwankungen zu gl

atten und eine Beeinussung der

aquatorialen Stratosph

are
durch den nordhemisph

arischen Winter auszuschlieen. Danach wurde noch einmal

uber die
jeweils ausgew

ahlten Prole f

ur QBO Ost und West gemittelt, um ein mittleres Windprol f

ur
QBO-Ost- (-West-) Bedingungen in der unteren Stratosph

are und einer SAO-Westphase in
der oberen Stratosph

are zu erhalten (Abb. 3.12).
Es wurde besonders darauf geachtet, dass beide idealisierten QBO-Prole eine SAO-Westphase
in der oberen Stratosph

are haben, um bei einer Relaxation eine Abschw

achung der zu starken
17)
Die Auswahl von je zwei Prolen pro QBO-Phase erfolgte nach gr

undlicher Durchsicht der Daten, um sich
nicht nur auf ein einziges zuf

allig ausgew

ahltes Jahr zu beziehen.
3.3. Experimentbeschreibung 109
Abbildung 3.13:

Aquatoriale QBO-West-Windprole f

ur die Originaldaten (schwarz) und ver-
schiedene getestete Zeitkonstanten f

ur ein April-Monatsmittel verschiedener einj

ahriger Test-
integrationen: 10 (gr

un), 20 (rot) und 30 Tage (blau).
SAO-Ostphasen und eine Verst

arkung der SAO-Westphasen im Modell zu erreichen. Es wur-
den nur Jahre im Sonneneckenminimum ausgew

ahlt, um eine solare Vorkonditionierung zu
verhindern. Die Anpassung des zonal gemittelten zonalen Windes an die beiden konstruierten
idealisierten Windprolen wurde durch eine Erweiterung der vorhandenen Relaxation, die auf
Balachandran und Rind (1995) basiert, realisiert. Dazu wurde die urspr

ungliche Relaxation in
der Vertikalen von 18,4 bis 34,5 km auf nun 66,0 km H

ohe erweitert und der feste Windwert
(+25 m/s f

ur kwqbomax/kwqbomin) durch einen h

ohenabh

angigen Windwert (Abb. 3.12)
ersetzt. An der Breitenabh

angigkeit der Relaxation, die

uber dem

Aquator zentriert ist und
zu beiden Seiten von 24:9

N bis 24:9

S mit einer Gauss-Verteilung abnimmt, wurden keine

Anderungen vorgenommen. Die urspr

ungliche Zeitkonstante von 30 Tagen wurde nach aus-
giebigen Tests mit Zeitkonstanten von 10, 20 und 30 Tagen sowie einer h

ohenabh

angigen
Zeitkonstanten (Abb. 3.13) durch eine Zeitkonstante von 20 Tagen ersetzt. Die ausgew

ahlte
Zeitkonstante ist zwar relativ langsam, sorgt aber daf

ur, dass die

aquatorialen Winde (nur das
zonale Mittel) zu realistischeren Werten hingezogen werden, um aufgel

osten

aquatorialen Wel-
len (z. B. Nissen et al., 2000) weiterhin die M

oglichkeit der Ausbreitung zu gew

ahrleisten. Abb.
3.13 macht deutlich, warum die 20-t

agige Zeitkonstante ausgew

ahlt wurde. Der mit 20 Tagen
relaxierte Wind liegt zwischen dem mit 10 Tagen (Originalprol am

ahnlichsten) und dem mit
30 Tagen relaxierten. In der oberen Stratosph

are weichen die Prole mit den getesten Zeit-
konstanten st

arker voneinander ab als in der unteren Stratosph

are und als Kompromiss wurde
die 20-t

agige Zeitkonstante ausgew

ahlt. Die Testintegration mit der 10-t

agigen Zeitkonstante
zeigte eine ungew

ohnlich hohe Variabilit

at in der Nordpoltemperatur der unteren Stratosph

are
(eine starke Erw

armung im ersten Monat der Integration), die zu unrealistisch erschien.
Beide idealisierten Windprole f

uhrten zu einer Abschw

achung der starken SAO-Ostwinde und
einer Verst

arkung der zu schwachen SAO-Westwinde und somit zu einer realistischeren SAO.
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Abbildung 3.14: Klimatologischer

aquatorialer Wind f

ur eine mittlere QBO-Ostphase in der
unteren Stratosph

are (links) und eine mittlere QBO-Westphase (rechts), Westwinde sind grau
gef

arbt (Fig. 2 aus Matthes et al., 2004).
Die Zeitserie der klimatologischen

aquatorialen Winde nach der Anpassung an die QBO-Ost-
und -Westprole ist in Abb. 3.14 gezeigt. Deutlich zu erkennen ist, dass sich die Westwindpha-
sen verst

arkt (>10 m/s) und die Ostwindphasen abgeschw

acht haben (maximal ca. {40 m/s).
Damit ist eine realistischere Repr

asentation der Modell-SAO gelungen.
Nat

urlich sind auch diese Experimente immer noch sehr idealisiert, indem sie weder einen
realistischen Phasenwechsel der QBO noch ein zeitliches Absinken der verschiedenen Wind-
regime ber

ucksichtigen. Mit der beschriebenen Struktur der Modellexperimente kann also
haupts

achlich der Einuss der tropischen auf die hohen Breiten untersucht werden. Denn
die Anpassung an feste

aquatoriale Windprole f

uhrt zu einer geringeren Variabilit

at in der
tropischen Stratosph

are und einer k

unstlichen Unterdr

uckung von eventuell durch Zirkula-
tions

anderungen auf der Winterhemisph

are entstehenden Signalen. Um die Wechselwirkung
zwischen tropischen und hohen Breiten und eine m

ogliche Modulation der QBO durch den
Sonneneckenzyklus (vgl. Abschnitt 2.4.1) genauer untersuchen zu k

onnen, ist eine sich im
Modell selbstst

andig einstellende QBO notwendig. Daf

ur k

onnte man anstelle der Relaxation zu
einem bestimmten Wert oder Prol eine aus Beobachtungsdaten realistisch assimilierte QBO
implementieren (z. B. Giorgetta, 1996). Bisher wurde diese Assimilation allerdings nur bis in
eine H

ohe von 10 hPa in Klimamodelle eingebaut
18)
und die SAO damit nicht ber

ucksichtigt.
Wie in den folgenden Kapiteln gezeigt werden wird, f

uhrt die f

ur diese Arbeit implementierte
Anpassung an beobachtete tropische Windprole zu entscheidenen Simulationsverbesserungen
des Sonnensignales in den hohen Breiten der Nordhemisph

are, die in dieser Form mit einem
GCM bisher noch nicht erzielt werden konnten.
18)
Am Deutschen Zentrum f

ur Luft- und Raumfahrt (DLR) in Oberpfaenhofen wird z. B. gerade eine
transiente Simulation f

ur die Zeit von 1960 bis 2000 durchgef

uhrt, in der sowohl die

Anderungen beobachteter
Spurengaskonzentrationen als auch die Variabilit

at der Solarstrahlung sowie eine Assimilation zu einer QBO
ber

ucksichtigt werden. Die 39-Fl

achenversion von ECHAM4 endet allerdings in 10 hPa (32 km), so dass
wichtige Prozesse in der Stratosph

are und Mesosph

are nicht ber

ucksichtigt werden.
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3.4 St

arken und Schw

achen des Modelles
Das Berliner Modell ist in der Lage, verschiedene Aspekte der nat

urlichen Variabilit

at zu simu-
lieren (z. B. Langematz und Pawson, 1997; Braesicke, 1998; Nissen, 1998; Nissen et al., 2000;
Weber, 2000; Kr

uger, 2002; Langematz, 2002). Es enth

alt zum Beispiel Kelvin-Wellen, Rossby-
Schwerewellen und Schwerewellen in der tropischen Stratosph

are (Nissen, 1998; Amodei et al.,
2001). Wellen, deren vertikale Wellenl

ange kleiner als 14 km ist, k

onnen allerdings in der hier
verwendeten L34{Version nicht aufgel

ost werden. Das bedeutet, dass kleinskalige Schwerewel-
len, die sehr wichtig f

ur die stratosph

arischen und mesosph

arischen Schwingungen (QBO und
SAO) sind, nicht dargestellt werden (Nissen, 1998). Stratosph

arenerw

armungen k

onnen mit
dem Modell ebenfalls simuliert werden (Erlebach et al., 1996; Braesicke und Langematz, 2000;
Yoden et al., 1999; Weber, 2000; Kr

uger, 2002). Mit dem FUB-CMAM wurden unter anderem
auch Studien zum Ozonloch sowie des Beitrages von stratosph

arischem Ozonverlust und An-
stieg der Treibhausgase, insbesondere CO
2
untersucht (Langematz, 2002; Langematz et al.,
2003c). Dabei stellte sich heraus, dass das FUB-CMAM im Vergleich mit anderen Modellen
sehr sensibel auf die ge

anderten Spurengaskonzentrationen reagiert und damit den Beobach-
tungen am n

achsten kommt (Shine et al., 2003).
Im Folgenden werden die Klimatologien der Sonneneckenminimum-Experimente ohne QBO
(kwsomin) und mit einer relaxierten QBO-Ostphase (kwmieqbof) untereinander sowie mit Be-
obachtungen verglichen. Wie bereits kurz erw

ahnt wurde, besitzt das FUB-CMAM wie die
meisten anderen GCMs einen
"
cold-bias\ in den polaren Wintertemperaturen (rechte Abb.
3.15). Der Polarnachtstrahlstrom auf der jeweiligen Winterhemisph

are ist dementsprechend
stark ausgepr

agt und weist zudem nicht die beobachtete

aquatorw

artige Neigung auf (linke
Abb. 3.15). Die gr

ote Variabilit

at, erkennbar an der Standardabweichung, ist dadurch auf die
mittleren bis hohen Breiten konzentriert. Der Ostwindstrahlstrom auf der jeweiligen Sommer-
hemisph

are ist nur geringf

ugig st

arker als in Beobachtungen. Der gr

ote Unterschied tritt in der
Lage des Windmaximums auf: w

ahrend das Ostwindmaximum im Model in den Subtropen der
Sommerhemisph

are in etwa 55 km H

ohe (0,3 hPa) zu nden ist, bendet sich das Maximum in
den Beobachtungen in den mittleren Breiten und einer H

ohe von 75 km (0,03 hPa); ein zwei-
tes kleineres Maximum ist in etwa in der H

ohe des Modellmaximums zu nden. Ein weiterer
Unterschied zu Beobachtungen wird in Abb. 3.16 f

ur den Oktober deutlich. W

ahrend sich der
Westwindstrahlstrom auf der Nordhemisph

are in Beobachtungen gerade aufzubauen beginnt,
existiert f

ur das Modell bereits ein sehr starker Strahlstrom. Der

Ubergang zur Winterzirku-
lation ndet also im Modell fr

uher als in den Beobachtungen statt. Sehr sch

on zu erkennen
ist sowohl in Beobachtungen als auch im Modell die Ostphase der

aquatorialen SAO, welche
im Januar st

arker ausgepr

agt ist als im Juli (hier nicht gezeigt), sowie die SAO-Westphase
im Oktober, welche im Modell sehr viel geringer als in den Beobachtungen ausf

allt
19)
(vgl.
auch Abb. 3.10 und 3.14 mit Abb. 3.11). Auf der S

udhemisph

are ist der Westwindstrahlstrom
noch viel st

arker als auf der Nordhemisph

are ausgepr

agt und erreicht sehr hohe Werte von
bis zu 190 m/s im Juli (nicht gezeigt). Der

Ubergang zur Sommerzirkulation ndet sehr sp

at
statt (z. B. Abb. 3.16), so dass der s

udhemisph

arische Sommer relativ kurz ist. Es sollte an
dieser Stelle betont werden, dass der starke s

udhemisph

arische Westwindstrahlstrom und die
sp

ate Umstellung zur Sommerzirkulation allgemeine Probleme heutiger GCMs sind und sich
19)
Dies h

angt vermutlich mit dem fehlenden Impuls durch kleinskalige Schwerewellen zusammen, welche im
Modell nicht aufgel

ost werden (vgl. Nissen, 1998).
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Abbildung 3.15: Langj

ahriges klimatologisches Mittel des zonal gemittelten zonalen Windes
(links, Isolinienabstand: 10 m/s, farbig schattiert: Standardabweichung) und der zonal gemit-
telten zonalen Temperatur (rechts, Isolinienabstand: 10

C, farbig schattiert: Standardabwei-
chung) f

ur den Januar des kwsomin-Experimentes (Mitte) und des kwmieqbof-Experimentes
(unten) im Vergleich zur SPARC-Klimatologie (oben) (1992-1997) (Randel et al., 2002b). Die
Daten wurden freundlicherweise von Bill Russell zur Verf

ugung gestellt (pers

onliche Mitteilung,
2003).
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Abbildung 3.16: Wie Abb. 3.15 nur f

ur den Oktober.
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auch durch die Hinzunahme einer Schwerewellenparametrisierung nicht deutlich verbessern (z.
B. Pawson et al., 2000). Die Hinzunahme einer Schwerewellenparametrisierung wurde f

ur das
FUB-CMAM bei dem Einbau des interaktiven Chemiemoduls getestet (z. B. Mieth et al., 2003)
und f

uhrte tats

achlich zu einer Verbesserung des starken nordhemisph

arischen Westwindstrahl-
stromes, der allerdings immer noch einige Diskrepanzen zu Beobachtungen aufweist. Diese
Diskrepanzen sind auf die Probleme der unterschiedlichen Schwerewellenparametrisierungs-
Schemata zur

uckzuf

uhren (z. B. McLandress, 1998), welche sich durch eine geringe Anzahl
von Schwerewellenbeobachtungsdaten erkl

aren lassen (z. B. Sch

ollhammer, 2002). Da f

ur die
S

udhemisph

are aufgrund der geringen Anzahl von (Land-)Stationen noch viel weniger Da-
ten als f

ur die Nordhemisph

are existieren, sind besonders die Schwerewellenparametrisierungen
f

ur diese Hemisph

are noch im Anfangsstadium. Die hier vorgestellten Experimente wurden
ohne eine Schwerewellenparametrisierung durchgef

uhrt, sondern mit einem schwachen linea-
ren Rayleigh-Reibungsansatz, der den Eekt von Schwerewellen grob simuliert, weswegen im
Folgenden nicht weiter auf diese Problematik eingegangen wird.
3.4.1 Ver

anderung der Windklimatologie
Die Anpassung an realistischere Windprole (Abschnitt 3.3.3) f

uhrte zu einer sichtbaren Ver-
besserung der vorhandenen Modell-SAO (vgl. Abb. 3.10 mit Abb. 3.14) und damit zu einer
besseren Repr

asentation der klimatologischen Winde im

Aquatorialbereich. Diese Verbesserun-
gen der

aquatorialen Windstruktur sowie die Auswirkungen auf andere Breiten sind in Abb.
3.17 f

ur die Nordhemisph

are f

ur den Oktober (Fr

uhwinter), in dem sich die SAO in einer
Westphase bendet und die Atmosph

are sehr sensitiv auf St

orungen reagiert (vgl. Abschnitt
2.5.3), und f

ur den Januar, in dem sich die SAO in einer Ostphase bendet, dargestellt.
Anhand der Winddierenzen (Isolinien) zwischen dem Minimum-Experiment mit einer QBO-
Ostphase (kwmieqbof) und dem Minimum-Experiment ohne QBO (kwsomin), erkennt man
die

Anderung der vertikalen Windstruktur am

Aquator. Durch die Relaxation wird eine QBO-
Ostphase in der unteren Stratosph

are, eine Scherzone mit Westwinden dar

uber sowie eine
Verst

arkung der SAO-Westphase im Oktober bzw. eine Abschw

achung der SAO-Ostphase im
Januar erreicht. Die

Anderung des

aquatorialen Windproles f

uhrt aber auch zu

Anderungen
in den anderen Breiten der Winterhemisph

are (vgl. auch Abb. 3.15 und 3.16). Im Oktober
(Abb. 3.16) f

uhrt die Anpassung im

Aquatorialbereich zu einer Ausdehnung der Westwindzone
oberhalb von etwa 40 km und einer Verlagerung der Nullwindlinie, wodurch sich planetari-
sche Wellen im kwmieqbof-Experiment mehr in Richtung

Aquator ausbreiten k

onnen als im
kwsomin-Experiment. Dies f

uhrt zu einer

Anderung der Variabilit

at des Westwindstrahlstro-
mes: w

ahrend man ein Gebiet maximaler Variabilit

at in den mittleren und hohen Breiten
oberhalb des Strahlstrommaximums f

ur das kwsomin-Experiment ndet (Abb. 3.16), welches
auf eine verst

arkte Wellenaktivit

at in diesem Gebiet zur

uckzuf

uhren ist (nicht gezeigt), ist
die Variabilit

at im kwmieqbof-Experiment deutlich geringer und mehr in Richtung

Aquator
konzentriert (Abb. 3.16), da sich planetarische Wellen besser in diesen Bereich ausbreiten
und dort die Variabilit

at beeinussen k

onnen. Diese Verlagerung der Variabilit

atsgebiete, die
auf ver

anderte Ausbreitungsbedingungen f

ur planetarische Wellen zur

uckzuf

uhren sind, ndet
man auch im Januar (Abb. 3.15). Zus

atzlich zu dem Hauptvariabilit

atsgebiet in den mittle-
ren und hohen Breiten im Bereich des Westwindmaximums, ndet man ein kleineres zweites
Variabilit

atsmaximum f

ur das kwmieqbof-Experiment in 30

N und 50 km H

ohe, welches im
kwsomin-Experiment nicht zu nden ist. Warum und wie diese Ver

anderungen der

aquatorialen
Windklimatologie zu einer ver

anderten Repr

asentation des Sonnensignales im Modell gef

uhrt
haben, wird in Kapitel 6 ausf

uhrlich diskutiert.
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Abbildung 3.17: Langj

ahriges klimatologisches Mittel des zonal gemittelten zonalen Windes
im Oktober (links) und Januar (rechts) f

ur das kwsomin-Experiment (farbig; Nullwindlinie in
blau hervorgehoben) sowie die Dierenz zur Klimatologie des kwmieqbof-Experimentes (Isoli-
nien, Intervall: 2 m/s) von 0 bis 80 km (1000 bis 0.01 hPa) f

ur die Nordhemisph

are.
In den folgenden vier Kapiteln werden die Ergebnisse der verschiedenen in Tab. 3.3 aufgef

uhr-
ten Simulationen vorgestellt und diskutiert. In Kapitel 4 werden zuerst die Ergebnisse des
FUB-CMAM f

ur die Simulationen ohne QBO (kwsomin/kwsomax) im Vergleich zu anderen
GCM-Simulationen dargestellt, welche an dem internationalen GRIPS-Vergleich beteiligt wa-
ren. Im Kapitel 5 werden schlielich die verschiedenen Teile des Mechanismus f

ur den Einuss
des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus, wie sie in Abb. 2.15 dargestellt sind, mit den vier letzten
Experimenten (kwmieqbof/kwmaeqbof und kwmiwqbof/kwmawqbof) nachgepr

uft. Im Kapi-
tel 6 wird dann die zus

atzliche Rolle der QBO anhand dieser vier Experimente diskutiert. Der
Einuss auf troposph

arische Zirkulationsmuster wird schlielich in Kapitel 7 diskutiert.

Kapitel 4
Der GRIPS-Vergleich
Dieses Kapitel geht auf die Ergebnisse des internationalen GRIPS- (GCM-Reality Intercom-
parison for SPARC) Vergleiches f

ur die Sonnenexperimente ein, die bereits kurz in Kapitel 2
(Abschnitt 2.4.2) gezeigt wurden. Die Ergebnisse dieses Vergleiches dienten als Vorstudien zu
den in Kapitel 5, 6 und 7 vorgestellten Ergebnissen.
Im Rahmen von GRIPS wurde ein Unterprojekt initiiert und von Dr. K. Kodera koordiniert, um
Modellstudien zum Einuss der Sonnenvariabilit

at auf das Klima unter einheitlichen Vorgaben
durchzuf

uhren. Mit diesem Vergleich sollten die sehr widerspr

uchlichen Ergebnisse verschiede-
ner Modellstudien zum Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus untersucht werden und
ihre Diskrepanzen zu Beobachtungsstudien aufgedeckt werden. An den Auswertungen dieses
Vergleiches war ich mageblich beteiligt (Matthes et al., 2003). Tab. 4.1 zeigt alle an dem
GRIPS-Vergleich der Sonnenexperimente beteiligten Gruppen und ihre Modelle. Neben dem
NASA Goddard Institute for Space Studies (GISS) in New York (USA), dem Imperial College
of Science, Technology and Medicine (IC) in London (UK), dem Meteorological Research In-
stitute (MRI) in Tsukuba (Japan), waren unsere Arbeitsgruppe mit dem FUB-CMAM und
die University of Illinois Urbana-Champaign (UIUC, USA) an dem Vergleich beteiligt. In Tab.
4.2 sind die in den Modellen verwendeten Strahlungsschemata sowie Details zu den eingebau-
ten Strahlungs- und Ozon

anderungen zu nden. Das UIUC-Modell unterscheidet sich von den
anderen Modellen, da es keine Ozonklimatologie besitzt, sondern Ozon interaktiv berechnet
wird, und sich der Modelloberrand in einer H

ohe von 1 hPa (48 km) bendet. Daher ist die-
ses Modell in den beiden Tabellen von den anderen Modellen getrennt abgebildet. In Pawson
et al. (2000) ist ein Vergleich der Modell-Klimatologien f

ur die Kontrollexperimente sowie ihrer
Jahr-zu-Jahr Variabilit

at zu nden, auf den hier im Detail nicht eingegangen werden soll.
Im Rahmen von GRIPS wurden einheitliche Gleichgewichtssimulationen f

ur je 20 Modelljah-
re unter konstanten Sonneneckenmaximum und -minimum Bedingungen durchgef

uhrt, wie
sie bereits f

ur das FUB-CMAM in Abschnitt 3.3 beschrieben wurden. Alle Modelle benutzten
die wellenl

angenabh

angigen Strahlungsuss

anderungen von Lean et al. (1997) und Ozon

ande-
rungsfelder, mit denen die jeweilige Ozonklimatologie angepasst wurde. Neben den bereits
beschriebenen Ozon

anderungsfeldern von Haigh (1994) (vgl. Abschnitt 2.4.2), die mit einem
2-D Modell berechnet wurden und in Tab. 4.2 mit
"
IC\ abgek

urzt sind, verwendeten zwei der
Modelle ein anderes Ozon

anderungsfeld von einer interaktiven Chemieparametrisierung des
GISS-Modelles (Shindell et al., 1999), die in Tab. 4.2 mit
"
GISS\ abgek

urzt ist. Die Chemie-
parametrisierung im GISS-Modell ist in der Lage, Ozon

anderungen aufgrund von Strahlungs-
und Temperatur

anderungen zu ber

ucksichtigen. Allerdings wird Ozon in diesem Modell nicht
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Gruppe Modell/ Horizontale Modelloberrand/ Schwerewellen
Referenz Au

osung Anzahl der Fl

achen
GISS GISS 8

 10

0,002 hPa (85 km)/ orographische,
L23 konvektive,
Scherin-
Rind et al. (1988a,b) stabilit

aten
IC Unied 2; 5

 3; 75

0,1 hPa (64 km)/ orographische
Modell L58 (p>20 hPa),
MRF

Swinbank et al. (1998)
MRI MRI/JMA98 T42 0,01 hPa (80 km)/ MRF
(2; 8

 2; 8

) L45
Shibata et al. (1999)
FUB FUB-CMAM T21 0,0068 hPa (83 km)/ MRF
(5; 6

 5; 6

) L34
Langematz und
Pawson (1997),
Pawson et al. (1998),
Langematz (2000)
UIUC UIUC 24L 4

 5

1 hPa (48 km)/ orographische
L24
Rozanov et al. (2001)
Tabelle 4.1:

Ubersicht der am GRIPS-Vergleich der Sonnenexperimente beteiligten Gruppen
und ihrer Modelle (deutsche Version von Tab. 1 aus Matthes et al., 2003).

MRF: Mesosph

ari-
sche Rayleigh-Reibung.
transportiert und ist daher nicht mit einer sonst verwendeten interaktiven Ozonparametrisie-
rung wie z. B. im UIUC-Modell zu vergleichen.
Die Benutzung gleicher Ausgangsdaten erlaubte einen besseren Vergleich der verschiedenen
Modellresultate. Die sich ergebenden Simulationsunterschiede sind also entweder auf die unter-
schiedlichen Strahlungsparametrisierungen oder auf die unterschiedlichen Modellklimatologien
und die sich daraus ergebende unterschiedliche interne Modellvariabilit

at zur

uckzuf

uhren. Das
japanische Modell (MRI) f

uhrte die Modellsimulationen sogar f

ur beide Ozon

anderungsfelder
(MRI-I und MRI-G) durch. Diese Vorgabe erlaubte zus

atzlich die Sensitivit

at des Modelles
bez

uglich der vorgegebenen Ozon

anderungsfelder zu untersuchen. In Tab. 4.2 wird noch ein-
mal deutlich, dass die im Rahmen dieser Arbeit weiterentwickelte Strahlungsparametrisierung
f

ur das FUB-CMAM eine klare Verbesserung gegen

uber den Parametrisierungen in anderen
Modellen darstellt.
Im Folgenden werden die Ergebnisse f

ur vier Modelle (GISS, IC, FUB, MRI) gezeigt, wobei das
MRI-Modell zweimal vertreten ist (MRI-I, MRI-G). Im sp

ateren Verlauf wird zum Vergleich
das f

unfte Modell (UIUC) hinzugenommen.
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Gruppe SW Strahlungs- Anzahl der ge

anderten Referenz-
parametrisierung spektralen Intervalle Ozonklimatologie/
im SW Ozon

anderungsfeld
GISS Hansen et al. (1983) analytische Absorptions- LIMS Satellitendaten
funktion, 115-900 nm parametrisiertes Ozon
in 5 bis 10 nm Schritten
f

ur O
3
,
300-900 nm: 6 B

ander
f

ur andere Gase GISS
IC Edwards und Slingo (1996) 200-23800 nm: 6 Keating et al. (1987)
(p<22,5 hPa);
sonst: SBUV
(McPeters,
pers. Mitteilung)
IC
MRI Briegleb (1992) 250-350 nm: 7 Wang et al. (1995)
Shibata und Uchiyama (1994) 350-700 nm: 7 (p<0,28 hPa),
Keating et al. (1987)
(p>0,28 hPa)
GISS & IC
(MRI-G), (MRI-I)
FUB Fouquart und Bonnel (1980), 206,2-852,5 nm: 44 Fortuin und
Shine und Rickaby (1989) Langematz (1994)
erweitert, aktualisiert
Strobel (1978)
IC
UIUC Chou (1990, 1992) 175-700 nm: 8 interaktiv berechnet
Chou und Lee (1996)
Chou und Suarez (1999)
{
Tabelle 4.2:

Ubersicht der kurzwelligen (SW) Strahlungsparametrisierungen sowie Details
zu den Strahlungs- und Ozon

anderungen in den einzelnen Modellen, IC: nach Haigh (1994),
GISS: nach Shindell et al. (1999), (deutsche Version von Tab. 2 aus Matthes et al., 2003).
4.1 Das Temperatursignal
In Abb. 2.13 (Abschnitt 2.4.2) ist bereits die Diskrepanz des Temperatursignales im Jahres-
mittel zu Beobachtungen diskutiert worden. Trotz des einheitlichen Auftretens eines starken
Temperatursignales in der tropischen und subtropischen Stratosph

are, variiert insbesondere die
meridionale Struktur der Signale von Modell zu Modell. Besonders au

allig sind die Unter-
schiede in den hohen Breiten der Nord- und S

udhemisph

are (Abb. 2.13), die vermutlich auf
die unterschiedliche interne Modellvariabilit

at zur

uckzuf

uhren sind. Bemerkenswert ist auch
die unterschiedliche Auspr

agung des Temperatursignales f

ur das MRI-Modell, welches mit bei-
den Ozon

anderungsfeldern integriert wurde. In den hohen Breiten der Nordhemisph

are ndet
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man in der unteren und mittleren Stratosph

are ein entgegengesetztes Temperatursignal f

ur
das MRI-I- und das MRI-G-Experiment. Dieses Beispiel verdeutlicht, wie sensibel das Modell
auf das vorgegebene Ozon

anderungsfeld reagiert und wie unterschiedlich die Simulationser-
gebnisse in ein und demselben Modell sein k

onnen. Aber auch die Unterschiede zwischen den
einzelnen Modellen lassen auf die Bedeutung der Modellklimatologie und der Strahlungspara-
metrisierung schlieen. Das UIUC-Modell, welches das Ozon interaktiv berechnete, zeigte keine
nennenswerte Verbesserung des simulierten Temperatursignales (nicht gezeigt). Dieses Modell
enth

alt allerdings im Gegensatz zu den anderen Modellen keine Mesosph

are und damit nur
eine unvollst

andige Ber

ucksichtigung von Prozessen in der Mittleren Atmosph

are (vgl. auch
Tab. 4.1).
4.2 Das Wintersignal
4.2.1 Wind
Aufgrund der unterschiedlichen Struktur der zonal gemittelten Temperaturdierenzen (Abb.
2.13), ergeben sich auch f

ur die zonalen Winddierenzen auf der Nordhemisph

are (Abb. 2.14)
erhebliche Unterschiede zwischen den Modellen. Das GISS-Modell ist das einzige, welches an-
satzweise eine polw

artige Abw

artsbewegung der Westwindanomalien von November bis Februar
zeigt. Das Auftreten von negativen (Ostwind-) oder positiven (Westwind-) Anomalien in allen
anderen Modellen erscheint unsystematisch. Besonders au

allig ist das unterschiedliche und
im Februar sogar entgegengesetzte Signal im MRI-Modell f

ur die beiden Ozon

anderungsfel-
der (MRI-I/MRI-G). Trotz der unterschiedlichen Ergebnisse f

ur die einzelnen Modelle erkennt
man anhand des mittleren Modell-Signales (Abb. 2.14
"
All\) einige Probleme der Modelle im
Vergleich zu Beobachtungen. Im Nordwinter werden die beobachteten Zirkulations

anderungen
in der Stratosph

are, wie z. B. die polw

artige Abw

artsbewegung der Winddierenzen zwischen
Sonneneckenmaximum und -minimum (siehe Abschnitt 2.4.1), noch nicht zufriedenstellend
simuliert. Die Gr

oenordnung der Winddierenzen ist in den Modellen sehr viel geringer als
in Beobachtungen und die beobachtete starke Variabilit

at im nordhemisph

arischen Fr

uhwinter
(Dezember in den Beobachtungen) in der subtropischen oberen Stratopausenregion fehlt in
den Modellen (vgl. Abb. 2.5). Im S

udwinter (Abb. 4.1) zeigt bisher keines der Modelle eine

Ubereinstimmung mit den beobachteten Signalen (vgl. Abb. 2.5), wieder besonders deutlich
erkennbar an dem mittleren Modell-Signal. Lediglich das FUB-CMAM zeigt in einem Monat
(Juni) ein zu Beobachtungen vergleichbares Signal (vgl. auch Kodera et al., 2003), welches in
den Folgemonaten allerdings verschwindet.
4.2.2 Geopotentielle H

ohe
Auch die Dierenzen der 30-hPa (24 km) geopotentiellen H

ohe im Januar (Abb. 4.2) zeigen
die Unterschiede sowohl zwischen den Modellen als auch zu Beobachtungen. Es sollte dar-
aufhingewiesen werden, dass es grunds

atzlich schwierig ist, eine stratosph

arische H

ohe aus
Beobachtungen mit exakt dieser H

ohe in den Modellen zu vergleichen. Die Modelle zeigen
meist einen in der Vertikalen nach oben verschobenen Windstrahlstrom. Ein Vergleich mit den
Beobachtungen ist aus diesem Grund nur qualitativ m

oglich.
Der im Sonneneckenmaximum um 420 gpm st

arkere Polarwirbel und das st

arkere Aleutenhoch
werden von keinem der Modelle in ann

ahernder Gr

oenordnung wiedergegeben. Im allgemeinen
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Abbildung 4.1: Wie Abb. 2.14 nur f

ur die S

udhemisph

are von Juni (6) bis September (9).
simuliert zwar jedes Modell einen st

arkeren Polarwirbel, aber die Werte schwanken von Modell
zu Modell erheblich. Das FUB-CMAM zeigt ein Welle-1-Muster und ein besonders schwaches
Signal im Polarwirbelbereich. Passend zu dem st

arkeren Signal in der Ausbildung des Polar-
nachtstrahlstromes im MRI-I- im Vergleich zum MRI-G-Experiment, ist auch die Ausbildung
des Polarwirbels f

ur das MRI-I-Experiment st

arker. Bemerkenswert ist auch das Signal im GISS-
Modell, welches in den zonal gemittelten Feldern am besten im Vergleich mit Beobachtungen,
in den r

aumlichen Mustern jedoch sehr viel schlechter abschneidet. Die r

aumlichen Muster
der Dierenzen auf der S

udhemisph

are werden von keinem der Modelle wiedergegeben (nicht
gezeigt). Allerdings wird der prinzipielle Unterschied in der St

arke der hemisph

arischen Signale
reproduziert: die Signale sind auf der Nordhemisph

are aufgrund der st

arkeren Wellenaktivit

at
st

arker als auf der S

udhemisph

are.
Das nordhemisph

arische Sommersignal
Das Sommersignal wird von den Modellen bisher stark untersch

atzt (Abb. 4.3). W

ahrend das
Signal in den Beobachtungen durchgehend positiv ist und die st

arksten Dierenzen von 60-
80 gpm um 50

N auftreten, treten im FUB-CMAM und im MRI-I-Experiment zwar positive
Werte auf, jedoch fehlen die starken Signale besonders in niedrigeren Breiten. Sowohl das
GISS-Modell als auch das MRI-G-Experiment zeigen ein zu Beobachtungen entgegengesetztes
(negatives) Signal. Zusammenfassend l

asst sich sagen, dass insbesondere die Gr

oenordnung
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Abbildung 4.2: Polarstereographische Projektion der Dierenzen zwischen Sonnenecken-
maximum und -minimum in der 30-hPa geopotentiellen H

ohe f

ur den nordhemisph

arischen
Winter (Januar) von 20

N bis 90

N f

ur das GISS- und das FUB-Modell sowie f

ur das MRI-G-
und das MRI-I-Experiment und die NCEP/CPC-Beobachtungen von 1979 bis 1998 (vgl. Abb.
2.5), Isolinienabstand: 30 gpm, Dierenzen gr

oer als {30 gpm sind schattiert (Fig. 7 aus:
Matthes et al., 2003).
der Signale in niedrigen Breiten untersch

atzt wird. Die geringe Variabilit

at in niedrigen Breiten
k

onnte durch das Fehlen der QBO in den GCMs erkl

art werden. Daher kann die beobachtete
Wechselwirkung zwischen Sonneneckenzyklus und QBO mit diesen GCM-Simulationen nicht
untersucht werden.
Abbildung 4.3: Wie Abb. 4.2 nur f

ur den Juli, Isolinienabstand: 10 gpm, Dierenzen gr

oer
als +20 gpm sind schattiert (Fig. 9 aus: Matthes et al., 2003).
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Abbildung 4.4: Klimatologisches Mittel des zonal gemittelten zonalen Windes f

ur das Son-
neneckenmaximum im nordhemisph

arischen Winter (10-80

N, November bis Februar), Iso-
linienabstand: 10 m/s, farbig dargestellt ist die Standardabweichung mit einem Abstand von
3 m/s. Von links nach rechts: Beobachtungen (6 Jahre der NCEP-CPC Daten), GISS-Modell,
MRI-G-Experiment, MRI-I-Experiment, FUB-Modell, IC-Modell und UIUC-Modell (f

ur dieses
Modell sind nur 15 Jahre integriert worden) (Fig. 10 aus Matthes et al., 2003).
4.3 Die Klimatologie der Modelle
11-j

ahrige Variationen der solaren Einstrahlung verursachen nicht-lineare Wechselwirkungen in
der Winterstratosph

are, weshalb man neben den Unterschieden zwischen Sonneneckenmaxi-
mum und -minimum, die die eben gezeigten Probleme aufweisen, auch die Unterschiede in den
Klimatologien betrachten sollte (Abb. 4.4). Wie bereits in Abschnitt 3.4 f

ur das FUB-CMAM
diskutiert, ist die Simulation des Westwindstrahlstromes in der Stratosph

are problematisch.
Der Strahlstrom ist nicht zum

Aquator geneigt, die Variabilit

at zu stark auf die mittleren und
hohen Breiten beschr

ankt und die dynamisch aktive Saison beginnt f

ur die meisten Modelle
fr

uher als in Beobachtungen. Die beobachtete Doppelstruktur in der Standardabweichung an
der Stratopause im Dezember, die zu dem subtropischen Strahlstrom um 30

N und dem Po-
larnachtstrahlstrom um 60

N (deniert nach Kodera und Kuroda (2002)) geh

ort, wird bis auf
das GISS-Modell von keinem der Modelle wiedergegeben. Dies passt zu den Dierenzen des
zonalen Windes (Abb. 2.14), die f

ur das GISS-Modell am ehesten den Beobachtungen ent-
sprachen. Im Januar und Februar sind die Winde in den Modellen etwa 10 bis 30 m/s st

arker
als in Beobachtungen. Der Unterschied in der MRI-I- und MRI-G-Klimatologie ist ebenfalls
interessant, da er nur durch die unterschiedlichen Ozon

anderungsfelder entsteht. W

ahrend das
MRI-I-Experiment dazu tendiert, st

arkere Winde zu produzieren, sind diese f

ur das MRI-G-
Experiment schw

acher. Genau dieses Verhalten zeigte sich auch in den Winddierenzen in
Abb. 2.14: das MRI-I-Experiment simulierte als einziges einen st

arkeren Polarnachtstrahlstrom
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im Sonneneckenmaximum. Einige der Modelle zeigen ein zweites Maximum in der Standard-
abweichung in den Subtropen nicht wie in Beobachtungen im Dezember, sondern im Februar
(FUB, IC). Dieses tritt gemeinsam mit einer positiven Westwinddierenz auf (vgl. Abb. 2.14).
In Beobachtungen zeigte sich, dass der starke Anstieg der Standardabweichung im Dezember
genau mit dem Auftreten der st

arksten Winddierenzen zusammentrit (vgl. Kodera et al.,
2003). Da die Modelle eine zu geringe Standardabweichung an der subtropischen Stratopause
aufweisen, fehlt vermutlich ein zu Beobachtungen vergleichbares Sonnensignal. Der Westwind-
strahlstrom im UIUC-Modell zeigt, dass der zu geringe Modelloberrand (1 hPa/48 km) die
Ausbreitung planetarischer Wellen und damit eine zu Beobachtungen vergleichbare Variabi-
lit

at verhindert.
4.4 Ergebnisse des GRIPS-Modellvergleiches
Dieser Modell-Vergleich zeigte, dass ein Hauptgrund f

ur die auftretenden Unterschiede in den
unrealistischen Klimatologien der Modelle zu nden ist, die eine ad

aquate Simulation des Son-
nensignales verhindern (Matthes et al., 2003; Kodera et al., 2003). Neben den Unterschieden in
den Modellklimatologien spielen aber auch die Unterschiede in den Strahlungsschemata sowie
die vorgegebenen Ozon

anderungsfelder eine Rolle. Die Modellklimatologie hat einen Einuss
auf die Ausbreitungsbedingungen f

ur planetarische Wellen, auf die Wechselwirkung zwischen
Wellen und Grundstr

omung und damit auch auf die Ausbildung der Brewer-Dobson Zirkula-
tion in der Stratosph

are, welche in Beobachtungen durch den Sonneneckenzyklus moduliert
wird (Kodera und Kuroda, 2002). So lange wie die Klimatologie der Modelle nicht richtig
repr

asentiert ist, kann man also kein zu Beobachtungen vergleichbares Sonnensignal erwar-
ten. Eine Verbesserung der Modellklimatologie und damit der Modelldynamik k

onnte zu einer
verbesserten Repr

asentation des Sonnensignales in den Modellen f

uhren.
4.5 Resultierende Ver

anderungen im Berliner Modell
Die Ergebnisse des GRIPS-Vergleiches wurden genutzt, um weitere Studien mit dem FUB-
CMAM durchzuf

uhren. Da keines der Modelle des GRIPS-Vergleiches eine modellinterne QBO
und nur das FUB-CMAM eine zu Beobachtungen vergleichbare SAO besitzt, wurde dies als
Ansatzpunkt f

ur eine Verbesserung des

aquatorialen Windproles genutzt. Als erstes wur-
de eine k

unstliche QBO-Westphase nur in der unteren Stratosph

are implementiert (kwqbo-
max/kwqbomin) (vgl. Abschnitt 3.3). In einem weiteren Schritt wurden die

aquatorialen Win-
de in der gesamten Stratosph

are an beobachtete

aquatoriale Windprole angepasst (kwmae-
qbof/kwmieqbof, kwmawqbof/kwmiwqbof). Ausschlaggebend f

ur den letzten Schritt waren
die Ergebnisse von Gray et al. (2001a,b), die sowohl in mechanistischen Modell- als auch Be-
obachtungsstudien zeigten, dass

aquatoriale Winde

uber die gesamte H

ohe der Stratosph

are
f

ur die Jahr-zu-Jahr Variabilit

at der hohen Breiten der Nordhemisph

are entscheidend sind.
4.6 Das Sonnensignal im Jahresmittel
Als Einstieg in die Diskussion dieser verschiedenen Experimente in den folgenden Kapiteln ist
in Abb. 4.5 das Jahresmittel der Temperaturdierenzen f

ur die drei mit dem FUB-CMAM
durchgef

uhrten Experimentenpaare gezeigt.
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Abbildung 4.5: Jahresmittel der zonal gemittelten Temperaturdierenzen zwischen dem
langj

ahrigen Mittel des Sonneneckenmaximum- und -minimum-Experimentes f

ur a) ohne
QBO (kwsomax-kwsomin) (Fig. 9 aus Labitzke und Matthes, 2003), b) k

unstliche QBO-
Westphase nur in der unteren Stratosph

are (kwqbomax-kwqbomin) und c) mittleres Sonnen-
signal (max-min) unter Ber

ucksichtigung realistischer Windprole (Fig. 3b aus Matthes et al.,
2004); Isolinienabstand: 0,25 Kelvin (K). Orange (rote) Schattierungen geben die zu 95%
(99%) statistisch signikanten Gebiete an, die mit einem Student-t-Test berechnet wurden.
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Die Abb. 4.5a ist mit der Abb. 2.13 f

ur das FUB-Modell bis auf die zus

atzliche Angabe der sta-
tistischen Signikanzen identisch. In Abb. 4.5b ist die Dierenz f

ur die Experimente mit einer
k

unstlichen QBO-Westphase in der unteren Stratosph

are und in Abb. 4.5c das mittlere Son-
nensignal (max=(maxW+maxE)/2; min=(minW+minE)/2) f

ur das dritte Experimentenpaar
mit realistischeren

aquatorialen Winden dargestellt. Generell ist es im Sonneneckenmaximum
in einem groen Gebiet von der oberen Atmosph

are (60 km/0,1 hPa) bis zur Erdober

ache
und vom Nord- zum S

udpol w

armer als im Sonneneckenminimum, das maximale Tempera-
tursignal tritt im Bereich der Stratopause auf. Das stratosph

arische Signal ist mit Ausnahme
der hohen Breiten statistisch signikant, w

ahrend man in der Troposph

are nur kleine signi-
kante Gebiete im Bereich von 30

bis 60

N ndet. Das simulierte Temperatursignal stimmt
in niedrigen und mittleren Breiten prinzipiell mit anderen Modellstudien

uberein (Abb. 2.13),
besitzt aber die in Abschnitt 2.4.2 bereits diskutierten Diskrepanzen zu Beobachtungen: das
zweite Temperaturmaximum in der unteren Stratosph

are und das negative Signal in der mitt-
leren Stratosph

are werden vom Modell nicht reproduziert.
Die Temperaturdierenzen f

ur die drei Experimentenpaare unterscheiden sich jedoch deutlich
voneinander. W

ahrend die maximale Temperaturdierenz in Abb. 4.5a (+1,1 K) an der

aqua-
torialen Stratopausenregion auftritt und damit einen reinen Strahlungseekt widerspiegelt (vgl.
auch Kapitel 5), zeigen die Temperaturdierenzen in Abb. 4.5b und 4.5c mehrere Maxima an
der Stratopause. Diese sind vom

Aquator verschoben und der st

arkste Temperaturunterschied
tritt in Abb. 4.5c mit +2 K in hohen n

ordlichen Breiten auf.
In der Mesosph

are tritt in allen drei Modell-Experimentenpaaren ein zum Teil signikantes
negatives Temperatursignal auf. Dies ist insofern interessant, als man ein solches Signal in an-
deren Modellstudien nicht ndet (Abschnitt 2.4.2) und ein gesichertes mesosph

arisches Tem-
peratursignal aus Beobachtungen noch nicht existiert (Abschnitt 2.4.1). Allerdings kann mit
der vorhandenen mesosph

arischen Datenbasis nicht eindeutig gekl

art werden, ob dieses Mo-
dellsignal realistisch ist oder auf modellinterne N

aherungen, wie z. B. den Newtonian Cooling
Ansatz in der IR-Strahlung oberhalb von 60 km, eine fehlende Parametrisierung der Lyman-
alpha Linie oder die nicht vorgegebene solare Variabilit

at f

ur k

urzere Wellenl

angen (kleiner
200 nm), zur

uckzuf

uhren ist.
Eine genaue Analyse der Signale in hohen Breiten, welche durch dynamische Prozesse auf
der jeweiligen Winterhemisph

are bestimmt werden, erfolgt in Kapitel 5 und 6. Alleine aus den
Jahresmitteln kann man bereits Folgendes schlieen:
1. Das Experiment ohne QBO spiegelt den reinen Strahlungseekt aufgrund der ge

anderten
Einstrahlungsbedingungen wider (Abb. 4.5a) (vgl. Kapitel 5).
2. Die Hinzunahme einer QBO { entweder zu einer k

unstlichen QBO-Westphase nur in der
unteren Stratosph

are oder zu realistischen Windprolen durch die gesamte Stratosph

are
{ f

uhrt oensichtlich zu einer zus

atzlichen dynamischen Antwort des Modelles auf die
ge

anderten Einstrahlungsbedingungen (Abb. 4.5b,c).
3. In dem Experiment mit realistischen Windprolen (Abb. 4.5c) dreht sich das Vorzeichen
der Temperaturanomalien in den hohen Breiten der Nordhemisph

are im Vergleich zu den
beiden anderen Experimenten um (Abb. 4.5a,b).
W

ahrend die ersten beiden Punkte im folgenden Kapitel eingehend untersucht werden, erfolgt
eine Diskussion der Ver

anderungen durch Hinzunahme einer k

unstlichen und einer realistische-
ren QBO im Kapitel 6.
Kapitel 5
Der Einuss des 11-j

ahrigen
Sonneneckenzyklus im Modell
In diesem Kapitel wird versucht, den Mechanismus f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonnen-
eckenzyklus, wie er bisher verstanden ist (vgl. Abb. 2.15), anhand von Modellstudien mit dem
FUB-CMAM nachzuvollziehen. In Kapitel 2 ist bereits ausf

uhrlich diskutiert worden, warum
solche Studien von Interesse sind. Der

Ubersichtlichkeit halber wird als erstes ein mittleres
Sonnensignal, im Folgenden wird hierf

ur
"
Sonnensignal\ als Synonym verwendet, f

ur die letz-
ten vier Experimente, in denen ein realistisches

aquatoriales Windprol vorgegeben wurde
(kwmieqbof/kwmaeqbof, kwmiwqbof/kwmawqbof; siehe Tab. 3.3), untersucht. Das mittlere
Sonneneckenmaximum wurde hierf

ur als Mittel aus den beiden Sonneneckenmaximum Ex-
perimenten unter QBO Ost- und Westbedingungen (max=(maxE+maxW)/2) deniert, das
mittlere Sonneneckenminimum Experiment analog als min=(minE+minW)/2. Die Sortierung
der Experimente erfolgt hier bewusst ohne eine Einteilung in die Phase der QBO, um einen
Vergleich mit anderen Modell- und Beobachtungsstudien zu gew

ahrleisten, welche die QBO
zu einem Groteil nicht ber

ucksichtigen. Eine Diskussion des Sonnensignales in Abh

angigkeit
von der Phase der QBO erfolgt dann in Kapitel 6. Die im Folgenden pr

asentierten Die-
renzen zwischen dem mittleren Sonneneckenmaximum und -minimum Experiment basieren
auf Monatsmitteldaten, welche

uber den Integrationszeitraum (15 Jahre) gemittelt wurden.
F

ur einen Vergleich wird das Experimentenpaar ohne QBO (kwsomax/kwsomin, am GRIPS-
Vergleich beteiligt) herangezogen, f

ur welches ebenfalls Langzeitmittel

uber den gesamten
Integrationszeitraum (20 Jahre) gezeigt werden. Wenn im Folgenden die Begrie
"
Dierenz\
oder
"
Anomalie\ verwendet werden, so ist immer, wenn nicht anders erw

ahnt, der Unterschied
zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum gemeint.
Nachdem am Ende von Kapitel 4 bereits kurz die Jahresmittel der Temperaturdierenzen
gezeigt wurden, soll hier nun der direkte Eekt in der oberen Stratosph

are n

aher betrach-
tet werden. Im Anschluss folgt eine Untersuchung der Beitr

age der einzelnen Jahreszeiten
zum Jahresmittel, in dem sich ein kurzer Einschub der ben

otigten dynamischen Grundlagen
bendet.
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Abbildung 5.1: Jahresmittel der Dierenz der zonal gemittelten kurzwelligen Erw

armungsrate
(SWHR) zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum in Kelvin/Tag (K/d), Isolinienab-
stand: 0,03 K/d (Fig. 3a aus Matthes et al., 2004). Orange (rote) Schattierungen geben
die 95% (99%) statistisch signikanten Gebiete an, die mit einem Student-t-Test berechnet
wurden.
5.1 Der direkte Eekt in der oberen Stratosph

are
Das Jahresmittel der Dierenz der kurzwelligen Erw

armungsrate (Abb. 5.1) best

atigt die Aus-
sage anderer Studien (vgl. Abschnitt 2.4.2), dass der st

arkste Eekt der 11-j

ahrig variierenden
solaren Einstrahlung in der Stratopausenregion (48 km/1 hPa H

ohe) zu nden ist. Im Son-
neneckenmaximum f

uhren die vorgegebene erh

ohte solare Einstrahlung im UV-Bereich sowie
die vorgegebenen erh

ohten Ozonwerte im FUB-CMAM (vgl. Abschnitt 3.3) direkt zu einer sta-
tistisch signikanten st

arkeren kurzwelligen Erw

armungsrate von 0,22 Kelvin pro Tag (K/d)
an der

aquatorialen Stratopause. Aufgrund der Wanderung der Sonne von einer Sommerhe-
misph

are zur anderen erwartet man im Jahresmittel am

Aquator auch das st

arkste Signal. Es
sollte an dieser Stelle hervorgehoben werden, dass Abb. 5.1 f

ur alle in Tab. 3.3 aufgef

uhr-
ten Experimentenpaare identisch ist, da dies der reine Strahlungseekt aufgrund von UV-
Strahlungs

anderungen sowie Ozon

anderungen ist, welcher in allen Experimenten in gleicher
Weise vorgegeben wurde.
Passend zu dem st

arksten direkten solaren Strahlungseekt an der Stratopause, erh

alt man
den st

arksten Temperatureekt mit positiven Dierenzen von mehr als einem Kelvin ebenfalls
in diesem H

ohenbereich (vgl. Abb. 4.5). Dies best

atigt den direkten Eekt der 11-j

ahrig vari-
ierenden solaren UV-Strahlung auf die Temperatur aus anderen Modellstudien (vgl. auch Abb.
2.15). Die Unterschiede in den Temperaturdierenzen f

ur die mit dem FUB-CMAM durch-
gef

uhrten Experimentenpaare zeigten (vgl. Abschnitt 4.5), dass das Experiment ohne QBO
(kwsomax/kwsomin) den reinen Strahlungseekt widerspiegelt, da sich die maximale Dierenz
der kurzwelligen Erw

armungsrate mit dem der Temperatur deckt, w

ahrend in den Experimen-
ten mit einer

aquatorialen Windrelaxation (kwmaeqbof/kwmieqbof, kwmawqbof/kwmiwqbof)
ein zus

atzlicher dynamischer Eekt auftritt.
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5.2 Jahreszeitliche Abh

angigkeit des Signales
Im Folgenden wird die jahreszeitliche Variation des solaren Signales im Winter und Sommer
untersucht, um die Beitr

age der Jahreszeiten zum Jahresmittel des Temperatursignales aus
Abb. 4.5a und Abb. 4.5c in den verschiedenen Breitenbereichen besser zu verstehen.
5.2.1 Der direkte Strahlungseekt
Um den direkten Strahlungseekt f

ur die einzelnen Monate zu zeigen, sind in Abb. 5.2 die
Absolutwerte der kurzwelligen Erw

armungsrate f

ur das Sonneneckenminimum und in Abb.
5.3 die Dierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum dargestellt. Man erkennt
in Abb. 5.2, dass die st

arkste kurzwellige Erw

armungsrate im Bereich der Stratopause auftritt
und mit der Sonne von einer Sommerhemisph

are zur anderen wandert. Das Maximum betr

agt

uber dem jeweiligen Sommerpol bis zu 14 K/d und wird auf der S

udhemisph

are erstmals im
November und auf der Nordhemisph

are erstmals im Mai erreicht. Die Erw

armungsrate ist in
den Breiten, in welche w

ahrend der Polarnacht kein Sonnenlicht dringt, Null. Das Muster der
Dierenzen in der kurzwelligen Erw

armungsrate (Abb. 5.3)

ahnelt dem der Absolutwerte. Die
gr

oten Dierenzen wandern von einer Sommmerhemisph

are zur anderen und erkl

aren die im
Jahresmittel

uber dem

Aquator liegende Dierenz in Abb. 5.1. Maximale Werte ndet man mit
mehr als 0,42 K/d, das entspricht einer prozentualen

Anderung von 3%,

uber dem jeweiligen
Sommerpol.
Die relative Bedeutung von Strahlungs- und Ozon

anderungen
In einer Reihe verschiedener Sensitivit

atsexperimente mit dem FUB-CMAM, in denen entweder
nur die solare UV-Strahlung (Abb. 5.4a) oder nur das Ozon ge

andert wurde (Abb. 5.4b), konn-
te gezeigt werden, dass beide

Anderungen einen vergleichbaren Einuss auf die kurzwelligen
Erw

armungsraten haben (Langematz und Matthes, in Vorbereitung). Bisher ging man davon
aus, dass die Strahlungs

anderungen einen sehr viel st

arkeren Einuss auf die Erw

armungsraten
als die Ozon

anderungen aufgrund der ge

anderten UV-Einstrahlung haben. Der Beitrag von rei-
nen Strahlungs- bzw. reinen Ozon

anderungen ist f

ur beide Experimente am Sommerpol in etwa
gleich und betr

agt 0,21 K/d (Abb. 5.4). Lediglich die Breitenstruktur und die H

ohenabh

angig-
keit der Dierenzen unterscheidet sich. W

ahrend Dierenzen von mehr als 0,09 K/d f

ur das
Experiment, in dem nur die Strahlung ge

andert wurde, bis in die Winterhemisph

are hinein-
reichen, sind sie f

ur das Experiment, in dem nur das Ozon ge

andert wurde, auf die Sommer-
hemisph

are beschr

ankt. Dort benden sich auch die st

arksten vorgegebenen Ozon

anderungen
(vgl. Abb. 2.11). Die Dierenz der kurzwelligen Erw

armungsrate betr

agt in den Experimen-
ten, in denen die Strahlung und das Ozon gleichzeitig ge

andert wurde, im Vergleich dazu am
Sommerpol in etwa 0,4 K/d (vgl. Abb. 5.3, Januar) und kann in guter N

aherung als lineare
Antwort aus einer Kombination von Strahlungs- und Ozon

anderungen (Abb. 5.4) interpretiert
werden. Diese Sensitivit

atsexperimente zeigen noch einmal sehr deutlich, dass beide Eekte
bei der Simulation des Sonneneinusses ber

ucksichtigt werden m

ussen.
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Abbildung 5.2: Absolutwerte der zonal gemittelten kurzwelligen Erw

armungsraten (SWHR)
f

ur das mittlere Sonneneckenminimum von Juli bis Juni; Isolinienabstand: 2 K/d.
5.2. Jahreszeitliche Abh

angigkeit des Signales 131
Abbildung 5.3: Dierenzen der zonal gemittelten kurzwelligen Erw

armungsraten (SWHR)
zwischen mittlerem Sonneneckenmaximum und -minimum von Juli bis Juni; Isolinienabstand:
0,03 K/d. Statistisch signikante Gebiete sind wie in Abb. 5.1 farbig dargestellt.
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Abbildung 5.4: Zonal gemittelte kurzwellige Erw

armungsraten (SWHR) in K/d f

ur a) Dau-
erjanuarexperimente, in welchen nur die UV-Strahlung ge

andert wurde (ulsmin1/ulsmax1), b)
wie a) aber f

ur Experimente, in welchen nur das Ozon ge

andert wurde (ulhmin1/ulhmax1),
Isolinienabstand: 0,03 K/d. Diese Sensitivit

atsexperimente wurden im Rahmen eines BMBF-
Projektes (MESA) durchgef

uhrt.
Das Temperatursignal
Wie in Abb. 4.5 bereits gezeigt, tritt das st

arkste Temperatursignal passend zu den st

ark-
sten

Anderungen der kurzwelligen Erw

armungsraten an der Stratopause auf. In Abb. 5.5 ist
genau f

ur diese H

ohe der Verlauf des Temperatursignales durch das Jahr in Abh

angigkeit
von der Breite dargestellt. Im allgemeinen ndet man in den polaren Breiten der Winterhe-
misph

are Temperaturdierenzen mit unterschiedlichen Vorzeichen, die aufgrund der starken
Jahr-zu-Jahr Variabilit

at im Modell statistisch nicht signikant sind. Auf der jeweiligen Som-
merhemisph

are sind die Temperaturdierenzen hingegen durchgehend positiv und statistisch
signikant. Die tropische und subtropische Stratosph

are ist ebenfalls von statistisch signikan-
ten positiven Anomalien gepr

agt. Die positiven signikanten Temperaturdierenzen wandern
von einer Sommerhemisph

are zur anderen und spiegeln den direkten Strahlungseekt wider.
Die geringeren statistischen Signikanzen in den Tropen im Dezember und Juli lassen sich mit
einer verst

arkten Variabilit

at aufgrund der modellinternen SAO erkl

aren. Der st

arkste Eekt
auf den meridionalen Temperaturgradienten mit einer starken Erw

armung in den Tropen und
einer damit einhergehenden polaren Abk

uhlung tritt auf der Nordhemisph

are im Fr

uhwinter
(November) auf. Im Fr

uhwinter
1)
der S

udhemisph

are (April) ndet man ebenfalls eine starke
Erw

armung in den Tropen, die mit relativen Temperaturminima in den polaren Breiten ein-
hergeht. Die Eekte auf der Nordhemisph

are sind deutlich st

arker ausgepr

agt als die auf der
S

udhemisph

are. Das Auftreten der st

arksten Erw

armung in den Tropen passt mit der sich zu
diesem Zeitpunkt verst

arkenden kurzwelligen Erw

armungsrate, welche im Sonneneckenmaxi-
mum zus

atzlich verst

arkt ist, zusammen (vgl. Abb. 5.2 und 5.3) und zeigt damit den direkten
Strahlungseinuss.
1)
Im Modell ist die Zirkulation im April schon einem Wintermonat zuzuschreiben (vgl. Abschnitt 3.4),
w

ahrend der April in den Beobachtungen ein Herbstmonat ist.
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Abbildung 5.5: Zonal gemittelte Temperaturdierenzen zwischen Sonneneckenmaximum
und -minimum in 1 hPa (48 km) von 85

S bis 85

N, Isolinienabstand: 0,5 K, schattierte
Gebiete geben die statistische Signikanz an.
5.2.2 Das Wintersignal
Abb. 5.6 zeigt die vertikale Struktur der zonal gemittelten Temperatur- und Winddierenzen
f

ur die S

udhemisph

are von Juni bis Januar und f

ur die Nordhemisph

are von Oktober bis Mai.
Wie bereits in Abb. 5.5 gezeigt, sind die Tropen und Subtropen durch signikante positive Dif-
ferenzen gekennzeichnet, w

ahrend man in polaren Breiten abwechselnd positive und negative
Dierenzen, die kaum signikant sind, bekommt. Die Temperaturdierenzen auf der Nordhe-
misph

are sind ab November durch ein Quadrupol Muster gekennzeichnet, welches mit der Zeit
abw

arts wandert, w

ahrend dieses Muster auf der S

udhemisph

are nicht so stark ausgepr

agt
ist und bis Dezember station

ar bleibt. In der unteren tropischen Stratosph

are ndet man im
nordhemisph

arischen Winter nur bis zum Januar ausgepr

agte positive Temperaturdierenzen,
die im Februar und M

arz verschwinden und erst wieder ab April auftreten. In Beobachtungen
hingegen erh

alt man dort den ganzen Winter hindurch positive und im Vergleich zum Modell
st

arkere Signale.
Auf der Nordhemisph

are tritt im Oktober in der subtropischen oberen Stratosph

are (20

N
und 55 km/0,3 hPa) eine statistisch signikante Westwinddierenz von 2 m/s gleichzeitig
mit der positiven Temperaturdierenz in der

aquatorialen oberen Stratosph

are auf.

Uber die
thermische Windrelation (Gl. 3.19) stehen horizontale

Anderungen des Temperaturgradienten
in Zusammenhang mit vertikalen

Anderungen des zonalen Windes, d.h. dieses Windsignal ist
ein Folge des direkten Temperatursignales. Die Winddierenz verst

arkt sich mit der Zeit und
beginnt in Richtung Nordpol abw

arts zu wandern. Im Sonneneckenmaximum simuliert das
Modell von November bis Januar einen mehr als 6 m/s st

arkeren und zum Teil statistisch
signikanten Polarnachtstrahlstrom (PNJ)
2)
in der Stratosph

are. Im Januar beginnt eine Ost-
2)
Im Folgenden wird die Abk

urzung PNJ f

ur den Polarnachtstrahlstrom vom Englischen
"
polar night jet\
verwendet.
134 5. Der Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus im Modell
SH NH
Abbildung 5.6: Dierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum f

ur das mitt-
lere Sonnensignal a) der zonal gemittelten Temperatur, Isolinienabstand: 1 K (0,5 K Isolinie
zus

atzlich) und b) des zonal gemittelten Windes, Isolinienabstand: 2 m/s, von 0-80 km H

ohe
(1000-0,01 hPa) auf der S

udhemisph

are (0

-80

S) von Juni bis Januar, zu 95% (99%) stati-
stisch signikante Gebiete sind orange (rot) dargestellt. c) wie a) und d) wie b) nur f

ur die
Nordhemisph

are (0

-80

N) von Oktober bis Mai (erweiterte Fig. 4 aus Matthes et al., 2004).
5.2. Jahreszeitliche Abh

angigkeit des Signales 135
winddierenz polw

arts und abw

arts zu wandern, die im Februar ({10 m/s) und M

arz ({16 m/s)
einen schw

acheren PNJ und damit ein verst

arktes Auftreten von Stratosph

arenerw

armungen
im Sonneneckenmaximum andeutet. Im April und Mai beginnt wieder eine positive Winddie-
renz in Richtung Nordpol zu wandern. Die Periode dieser PNJ Modulation betr

agt also in etwa
3 Monate und ist mit Beobachtungen vergleichbar (Abb. 2.5 links). Das FUB-CMAM ist da-
mit das erste Modell, welches ein realistisches Wandern der Winddierenzen reproduziert (vgl.
Abb. 2.14). Im Unterschied zu Beobachtungen h

alt die Modulation l

anger an (bis in den April
und Mai), was mit dem l

angeren Vorhandensein des PNJs im Modell erkl

art werden kann. Das
heit, so lange ein PNJ im Modell vorhanden ist, ndet eine zu Beobachtungen vergleichbare
Modulation statt. Da die Variabilit

at des PNJ haupts

achlich in hohen Breiten stattndet und
in den Subtropen im Vergleich zu Beobachtungen zu gering ist (Abschnitt 3.4), benden sich
auch die st

arksten Winddierenzen in h

oheren Breiten. Die Gr

oenordnung der simulierten
Winddierenzen ist in mittleren Breiten im November (6 m/s) vergleichbar mit Beobachtun-
gen im Dezember (4-8 m/s), obwohl das Initialsignal in der subtropischen oberen Stratosph

are
im Modell geringer ist. Dies k

onnte mit der im Vergleich zu Beobachtungen geringeren Va-
riabilit

at in der subtropischen Stratopausenregion, die ein allgemeines Modellproblem darstellt
(vgl. Abb. 4.4), oder auch der schw

acheren SAO-Westphase im Modell (vgl. Abschnitt 3.3.3)
zusammenh

angen, worauf in Kapitel 6 ausf

uhrlich eingegangen wird. Allerdings ist das zeitli-
che Auftreten im Modell etwas anders. Das Westwind-Initialsignal in der subtropischen oberen
Stratosph

are tritt im Modell bereits im Oktober auf, w

ahrend es in Beobachtungen einen
Monat sp

ater erscheint. Grunds

atzlich stimmt also die beobachtete Entwicklung der Modellsi-
gnale erstmals mit Beobachtungen

uberein, aber aufgrund der unterschiedlichen Auspr

agung
der Jahreszeiten (z. B. ein sehr kurzer Fr

uhwinter im Modell) und damit einer unterschiedli-
chen Klimatologie, gibt es einige Zeitverschiebungen beim Auftreten der Sonnensignale.
Statistisch signikante Gebiete sind aufgrund der hohen Jahr-zu-Jahr Variabilit

at des Modells
auf die tropische und subtropische Stratosph

are sowie auf Teile der Troposph

are begrenzt
und treten erst ab M

arz wieder in den hohen nordhemisph

arischen Breiten der oberen Stra-
tosph

are auf. Zu diesem Zeitpunkt nimmt die Variabilit

at aufgrund der sich verst

arkenden
Sonneneinstrahlung (vgl. Abb. 5.2), die den

Ubergang zur Sommerzirkulation einleitet, wie-
der ab. Gleichzeitig ndet man aber auch mit dem Auftreten der
"
Final Warmings\ im April
eine verst

arkte Variabilit

at, die die fehlenden Signikanzen in diesem Monat erkl

art. Die stra-
tosph

arischen Anomalien reichen bis in die Troposph

are und sind sogar teilweise statistisch
signikant (z. B. Januar und M

arz). Welchen Einuss die variable Sonneneinstrahlung auf die
troposph

arische Zirkulation hat, wird in Kapitel 7 untersucht.
Auf der S

udhemisph

are ndet man von Juni bis September eine teilweise statistisch signi-
kante positive Westwinddierenz in etwa 50

S, welche ihre Position kaum ver

andert und nur
geringf

ugig st

arker wird. Erst im Oktober tritt ein mit Beobachtungen vergleichbarer Dipol auf
(Abb. 2.5 rechts), der allerdings sehr viel schw

acher als in Beobachtungen ist und sich sehr
langsam bis Januar polw

arts und abw

arts bewegt. Die Periode dieser PNJ Modulation betr

agt
in etwa 5 Monate und entspricht der aus Beobachtungen abgeleiteten langsameren Modulation
auf der S

udhemisph

are (Kuroda und Kodera, 2002). Allerdings ist die zeitliche Verschiebung
der Signale auf der S

udhemisph

are noch extremer als auf der Nordhemisph

are ausgepr

agt. Das
Dipolsignal, welches in Beobachtungen im Juni auftritt, taucht im Modell erst im Oktober auf.
Dies l

at sich mit dem sehr starken PNJ auf der S

udhemisph

are erkl

aren, der extrem hohe
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Windgeschwindigkeiten erreicht und sehr lange erhalten bleibt (vgl. Abschnitt 3.4). Dadurch
werden vermutlich kleine Initialsignale im Fr

uhwinter, hier gezeigt f

ur das Sonnensignal, un-
terdr

uckt. Erst wenn der s

udhemisph

arische PNJ sich abschw

acht (ab Oktober) erkennt man
ein zu Beobachtungen vergleichbares Signal, welches vermutlich aufgrund der extremen Ver-
schiebung der Jahreszeiten nicht richtig wirken kann.
Da eine mit Beobachtungen vergleichbare Wiedergabe des Sonnensignales nur f

ur den nordhe-
misph

arischen Winter gew

ahrleistet ist, wird der Schwerpunkt der weiteren Auswertungen auf
der Nordhemisph

are liegen. Bisher wurden nur zonale Mittel betrachtet, hier sollen nun auch
die r

aumlichen Muster gezeigt werden.
Geopotentielle H

ohe
In Abb. 5.7 sind die Dierenzen der 30-hPa geopotentiellen H

ohe, die ein Ma f

ur die

Ande-
rungen in der Temperatur in den Fl

achen darunter darstellen, f

ur alle Monate auf der Nord-
hemisph

are gezeigt. Passend zu dem realistischeren Signal im zonal gemittelten Wind, erh

alt
man auch in den r

aumlichen Mustern in der unteren Stratosph

are ein klares Signal. Wie be-
reits erw

ahnt, ist der PNJ im Dezember des Sonneneckenmaximums verst

arkt (Abb. 5.6)
und damit auch der Polarwirbel, erkennbar an den negativen Dierenzen von bis zu {140 gpm.
In niedrigeren Breiten ndet man hingegen h

ohere geopotentielle H

ohen (40 gpm in 45

N).
Dieses Muster entspricht der Vorstellung, dass sich polare und mittlere Breiten zueinander ent-
gegengesetzt verhalten (
"
Luftdruckschaukel\, Labitzke und van Loon, 1988) und war bereits
in den zonalen Mitteln der Temperaturdierenzen erkennbar (Abb. 5.6). Ist die Polarregion
beispielsweise durch negative Abweichungen (starker, kalter Polarwirbel) gekennzeichnet, so
ndet man ein positives Signal in mittleren Breiten. Diese Phase der nordhemisph

arischen
Zirkulation entspricht der positiven Phase der NAM
3)
. Statistisch signikante Gebiete sind
besonders in den Wintermonaten aufgrund der hohen Variabilit

at in den polaren Breiten auf
die niedrigeren Breiten beschr

ankt. Der st

arkere Polarwirbel (positive NAM-Phase) im Son-
neneckenmaximum h

alt sich bis in den Februar hinein, dann beginnen positive Anomalien
(negative NAM-Phase = Abschw

achung des Polarwirbels) ein verst

arktes Auftreten von Stra-
tosph

arenerw

armungen anzudeuten, besonders deutlich sichtbar im M

arz mit +220 gpm. Im
Vergleich zu Beobachtungen (Dezember bis Februar: {120 bis {300 gpm in polaren Breiten
und +90 bis +120 gpm in niedrigeren Breiten, Labitzke, pers

onliche Mitteilung, 2003) wird
die Gr

oenordnung der Dierenzen vom Modell besonders in niedrigen Breiten immer noch
untersch

atzt. Wieder erkennt man das l

angere Anhalten der Modulation des PNJ im Modell,
der im April und Mai durch eine Welle-1-Struktur gekennzeichnet ist. Auch die in hohe Breiten
verschobenen Signale im Vergleich zu Beobachtungen sind gut zu erkennen. Dadurch gibt es
besonders zu niedrigeren Breiten hin st

arkere Abweichungen zwischen Modell und Beobach-
tungen.
Bevor eine weitere dynamische Analyse der Modellexperimente f

ur die verschiedenen Jahreszei-
ten durchgef

uhrt wird, werden kurz die theoretischen Grundlagen der Dynamik der Mittleren
Atmosph

are dargestellt, welche f

ur die Auswertung der Modellexperimente ben

otigt werden.
3)
Zonalsymmetrischer nordhemisph

arischer Zirkulationsmodus (engl.
"
Northern Annular Mode\)
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Abbildung 5.7: Polarstereographische Projektion der Dierenzen der 30-hPa geopotentiellen
H

ohe zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum auf der Nordhemisph

are von 20

bis
90

N f

ur Juli bis Juni, Isolinienabstand: Juni-September: 5 gpm, sonst: 20 gpm. Bild f

ur den
Juli (Fig. 9 aus Matthes et al., 2004) und f

ur den Dezember (Fig. 5 aus Matthes et al., 2004).
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Die transformierten Eulerschen Gleichungen und der Eliassen{Palm{Fluss{Vektor
In der Mittleren Atmosph

are lassen sich die klimatologischen Verh

altnisse in erster N

aherung
als zonale Mittel darstellen (z. B. Abb. 3.15). Untersuchungen mit rein zonalsymmetrischen
Modellen haben aber gezeigt, dass man auch die Abweichungen vom zonalen Mittel ber

uck-
sichtigen muss, wenn man die Temperaturverteilung in der Mittleren Atmosph

are erkl

aren
m

ochte. Mit Hilfe des Eulerschen Mittels:
u(; z; t) =
1
2
Z
2
0
u(; ; z; t) d; (5.1)
und
u(; ; z; t) = u(; z; t) + u
0
(; ; z; t) (5.2)
wird jede Variable in einen Grundzustand u und in eine Abweichung von diesem u
0
aufge-
spalten. Dies ist eine Technik, um qualitativ atmosph

arische Wellen (gestrichene Gr

oen) und
ihre Wechselwirkung mit der zonalen Grundstr

omung zu untersuchen. Wie bereits in Abschnitt
3.2.1 angedeutet, existiert eine durch Wellen angetriebene globale Meridionalzirkulation, wel-
che daf

ur verantwortlich ist, dass die tats

achliche Temperatur in der Stratosph

are von der
Strahlungsgleichgewichtstemperatur abweicht. Durch Einsetzen des Eulerschen Mittels in die
primitiven Gleichungen (Gl. 3.11-3.15) ergeben sich die sogenannten gemittelten Eulerschen
Gleichungen (z. B. Andrews et al., 1987):
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v
a cos 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1
a cos
2

@(v
0
u
0
cos
2
)
@
 
1

0
@(
0
w
0
u
0
)
@z
;(5.3)
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a cos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 
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
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
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Auf den linken Seiten dieser Gleichungen wurden die zonal gemittelten Gr

oen und auf den
rechten Seiten die gemittelten Produkte der St

orgr

oen (Eddy-Forcing Terme) zusammenge-
fasst. Wieder handelt es sich, wie bei den primitiven Gleichungen, um ein abgeschlossenes
Gleichungssystem, welches bei geeigneter Vorgabe der Anfangs- und Randbedingungen, der
mittleren Gr

oen X , Y und Q sowie einer Parametrisierung der St

orgr

oen die zeitliche Ent-
wicklung der zonal gemittelten Zirkulation prognostizieren kann. Die zeitliche Entwicklung der
zonal gemittelten Gr

oen wird also haupts

achlich von Impuls- (v
0
u
0
, w
0
u
0
) und W

arme

ussen
(v
0

0
, w
0

0
), welche durch Wellen hervorgerufen werden, bestimmt. Allerdings balancieren
sich die Beschleunigung des Grundstromes aufgrund von Impuls- und W

armeusskonvergen-
zen durch die Wellen sowie die entgegengesetzte durch die Corioliskraft der welleninduzierten
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Meridionalzirkulation hervorgerufene Beschleunigung f

ur konservative, lineare, planetarische
Wellen mit konstanter Amplitude exakt und tragen nicht zur Beschleunigung des zonalen
Grundstromes bei (Nichtbeschleunigungstheorem von Charney und Drazin (1961)). In dieser
Form der Gleichungen kann man also die gegenseitige Wechselwirkung zwischen Wellen und
Grundstr

omung nicht untersuchen. Andrews und McIntyre (1976) f

uhrten deshalb die soge-
nannten transformierten Eulerschen Gleichungen (TEM) ein, mit denen es m

oglich ist, den
Einuss von Wellen auf die Grundstr

omung zu untersuchen.
Formal wird eine meridionale Restzirkulation (MRZ) deniert (0,v

,w

):
v

 v  
1

0
@
@z
 

0
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0

0
@=@z
!
; (5.8)
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0
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:
Die neue Vertikalgeschwindigkeit w

repr

asentiert den Teil der mittleren Vertikalgeschwindig-
keit w, deren Beitrag zur adiabatischen Temperatur

anderung nicht durch W

armeussdivergenz
aufgehoben wird.
Das Einsetzen der neuen Komponenten (v

; w

) der mittleren meridionalen Restzirkulation in
die gemittelten Eulerschen Gleichungen 5.3-5.7 liefert die TEM-Gleichungen:
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Wobei der Vektor F der sogenannte Eliassen-Palm-Fluss-Vektor (EP-Vektor) ist, dessen Kom-
ponenten in Kugelkoordinaten wie folgt aussehen:
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F

ur die Divergenz des EP-Vektors gilt:
r  F =
1
a cos 
@
@

F
()
cos 

+
@F
(z)
@z
: (5.17)
140 5. Der Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus im Modell
Die transformierten Eulerschen Gleichungen (Gl. 5.10-5.14) haben den Vorteil, dass die Wir-
kung der Wellenst

orungen auf den zonal gemittelten Grundzustand nicht wie in den Eulerschen
Mitteln der Gleichungen in Form von W

arme- und Impuls

ussen getrennt in verschiedenen
Gleichungen erscheint, sondern gemeinsam durch den EP-Vektor in der Bewegungsgleichung
erfasst wird. Aus der TEM{Formulierung der Gleichungen ist ersichtlich, dass W

arme- und
Impuls

usse nur gemeinsam eine

Anderung der mittleren Zirkulation hervorrufen k

onnen, da
beide Gr

oen an der Divergenz des EP-Vektors beteiligt sind. Aus der quasigeostrophischen
Form von F
()
und F
(z)
wird deutlich, dass F
()
haupts

achlich ein Ma f

ur den meridionalen
Impuls- und F
(z)
haupts

achlich ein Ma f

ur den vertikalen W

armeuss ist.
Die Divergenz des EP-Vektors ist eine wichtige diagnostische Gr

oe, mit der man Aussagen

uber die Wellenausbreitung und deren Wirkung auf den zonalen Grundstrom treen kann. Wenn
die Divergenz des EP{Vektors von Null verschieden ist, ndet eine Wechselwirkung zwischen
Wellen und Grundstr

omung statt. Die Divergenz des EP-Vektors entspricht der Kraft, die eine
Einheitsmasse in zonaler Richtung beschleunigt. Eine Divergenz (rF > 0) f

uhrt zu einer Be-
schleunigung nach Osten (ostw

arts gerichtete Kraft), w

ahrend eine Konvergenz (rF < 0) zu
einer Beschleunigung nach Westen (westw

arts gerichtete Kraft) f

uhrt. Herrscht eine Westwind-
Grundstr

omung vor, wie das im Winter in der Stratosph

are der Fall ist, so f

uhrt eine Divergenz
zu einer Beschleunigung und eine Konvergenz zu einer Abschw

achung der Grundstr

omung.
Eine Skalenanalyse der Impulsgleichung zeigt, dass folgende Terme dominant sind:
 fv

= r  F +X; (5.18)
wobei man Reibungsprozesse in der Stratosph

are vernachl

assigen kann. Das heit, dass die zo-
nal gemittelte Impulsbilanz in der Stratosph

are auerhalb der Tropen von dem Antrieb durch
planetarische Wellen (Divergenz der mit Wellen verbundenen Impuls- und W

arme

usse, rechte
Seite der Gleichung 5.18) und dem Antrieb durch die mittlere Meridionalzirkulation mit dem
Hauptanteil des Coriolisterms (linke Seite der Gleichung) dominiert wird. Untersuchungen mit
dem FUB-CMAM haben gezeigt, dass es auch im Modell zu einer teilweisen Kompensation des
Wellenantriebes durch die welleninduzierte, mittlere Meridionalzirkulation in der Stratosph

are
kommt (Langematz und Pawson, 1997). In der Mesosph

are gilt dies nicht mehr, da die Di-
vergenz mit der H

ohe ab und der Coriolisterm mit der H

ohe zunimmt. Dort spielt der Antrieb
durch kleinskalige Schwerewellen (Term X in Gl. 5.18) eine gr

oere Rolle, der im Modell durch
einen linearen Rayleigh-Reibungsansatz approximiert ist (vgl. Kapitel 3).
5.2.3 Indirekte Eekte - ein m

oglicher Mechanismus
Die gute

Ubereinstimmung zwischen modelliertem und beobachtetem Sonnensignal im nord-
hemisph

arischen Winter erlaubt eine detaillierte Diskussion der zugrunde liegenden Prozesse,
um zu verstehen, ob und wie die Winterzirkulation der Stratosph

are durch die Variationen der
solaren UV-Strahlung beeinusst wird. Da die Winterzirkulation der Stratosph

are mageblich
von planetarischen Wellen und deren Wechselwirkung mit der zonalen Grundstr

omung beein-
usst wird, ist eine Analyse des EP-Vektors, seiner Divergenz sowie der MRZ (siehe Abschnitt
5.2.2) notwendig. Im Winter breiten sich planetarische Wellen von der Troposph

are in die
obere Stratosph

are aus (Charney und Drazin, 1961), wo sie dissipieren, ihren W

arme- und
Impulsuss

ubertragen und so die mittlere zonale Grundstr

omung abschw

achen (Konvergenz
r  F < 0). In Abb. 5.8 ist dies f

ur den Dezember in der Nordhemisph

are und den Juli auf
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Abbildung 5.8: Absolutwerte der Divergenz des EP-Vektors f

ur a) den Dezember (Isolinien-
abstand: 5 m/s/d) und b) den Juli (Isolinienabstand: 3 m/s/d) sowie des skalierten EP-Vektors
im Sonneneckenminimum von 80

S bis 80

N und 16 bis 70 km (100 bis 0,05 hPa) H

ohe. Die
Gr

oen wurden aus t

aglichen Daten berechnet und enthalten damit sowohl quasistation

are als
auch transiente Wellen.
der S

udhemisph

are dargestellt. Planetarische Wellen breiten sich in den mittleren Breiten der
Winterhemisph

are vertikal in die Stratosph

are aus und dissipieren in den mittleren bis hohen
Breiten der oberen Stratosph

are (Maximum von {30 m/s/d in ca. 70

N und 53 km/0,4 hPa
H

ohe). Auf der S

udhemisph

are ndet im Dezember (S

udsommer) aufgrund der im Modell
vorhandenen stratosph

arischen Westwinde (nicht gezeigt) ebenfalls eine, wenn auch geringere,
Ausbreitung von Wellen statt. Grunds

atzlich ist die Wellenaktivit

at auf der S

udhemisph

are we-
gen der unterschiedlichen Land-Meer Verteilung geringer als auf der Nordhemisph

are, deutlich
erkennbar am EP-Vektor und den geringeren Konvergenzen im Juli. Die starken Westwinde
im s

udhemisph

arischen Winter unterdr

ucken die Wellenausbreitung im Modell zus

atzlich. Im
nordhemisph

arischen Sommer k

onnen sich aufgrund der in der Stratosph

are dann herrschenden
Ostwinde keine Wellen ausbreiten.
Welle-Grundstrom Wechselwirkung
In Abb. 5.9a sind die Anomalien des EP-Vektors (Pfeile) sowie seiner Divergenz (Isolinien)
und in Abb. 5.9b die Anomalien der MRZ (Pfeile) zusammen mit den Temperaturanomalien
dargestellt. Anhand dieser Abbildung werden das polw

artige Abw

artswandern der Westwindini-
tialdierenz (in 20

N und 55 km H

ohe im Oktober und in 45

N und 60 km H

ohe im November,
vgl. Abb. 5.6), welche eine Folge des direkten Temperatursignales in der tropischen Strato-
pausenregion ist (vgl. Abschnitt 5.2.2), sowie sich daraus ergebende Zirkulations

anderungen
erkl

art. Bei der Diskussion der Abbildungen wird zuerst auf Abb. 5.9a und im sp

ateren Verlauf
auch auf Abb. 5.9b eingegangen.
Im November und Dezember treten teilweise signikante (nicht gezeigt) positive Anomalien
der Divergenz des EP-Vektors in der mittleren und oberen Stratosph

are von 30

N bis 70

N
mit einem Maximum von 2-2.5 m/s/d in 70

N und einer H

ohe von 0.3-0.5 hPa (53-56 km)
auf (Abb. 5.9a). Diese positiven Anomalien geben eine relative Beschleunigung (relative Di-
vergenz), also eine geringere Abschw

achung (geringere Konvergenz) der zonalen (Westwind-)
Grundstr

omung in diesem Bereich an (vgl. Abschnitt 5.2.2). Da die Welle-Grundstrom Wech-
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Abbildung 5.9: a) Dierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum von 30

S bis
80

N von Oktober bis M

arz f

ur den EP-Vektor (Pfeile), welcher mit dem Inversen des Druckes
skaliert wurde, um

Anderungen in der oberen Stratosph

are hervorzuheben, und seiner Diver-
genz (Isolinien), Isolinienabstand: 0,4 m/s/d, negative Dierenzen sind schattiert dargestellt.
b) Dierenzen der meridionalen Restzirkulation (MRZ) (Pfeile) skaliert wie der EP-Vektor
und die zonal gemittelten Temperaturanomalien (Isolinien), Isolinienabstand: 0,5 K, negative
Temperaturdierenzen sind schattiert dargestellt. Die Gr

oen wurden hier zus

atzlich mit dem
Kosinus der Breite multipliziert, um die starken

Anderungen in den hohen Breiten zu d

ampfen
(wie Fig. 6 aus Matthes et al., 2004).
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selwirkung von planetarischen Wellen bestimmt wird, bedeutet dies, dass die geringere Ab-
schw

achung der zonalen Grundstr

omung im Sonneneckenmaximum auf eine schw

achere Wel-
lenaktivit

at zur

uckzuf

uhren ist. Wie bereits erw

ahnt, muss eine schw

achere Wellenaktivit

at in
der Stratosph

are nicht unbedingt in Zusammenhang mit einer schw

acheren troposph

arischen
Wellenaktivit

at stehen, sondern kann auch durch eine

Anderung der Ausbreitungsbedingungen
f

ur Wellen in der Stratosph

are selber hervorgerufen werden. Dass dies tats

achlich so ist, erkennt
man in Abb. 5.9a anhand der Anomalien des EP-Vektors. Im Sonneneckenmaximum breiten
sich im Oktober mehr Wellen s

udw

arts aus und f

uhren zu einer st

arkeren Abschw

achung der
Grundstr

omung um 60

N in der oberen Stratosph

are (negative Divergenzanomalien=relative
Konvergenz), die zu der negativen Windanomalie in Abb. 5.6 passt. Im Fr

uhwinter tritt im Be-
reich der st

arksten Westwindanomalien eine polw

arts gerichtete Reexion von Wellen auf (um
40

N in 1 hPa im November und um 60

N in 10 hPa im Dezember), welche zu einer geringeren
Abschw

achung der Grundstr

omung in dem
"
normalen\ Dissipationsgebiet f

uhrt (positive Di-
vergenzanomalien=relative Divergenz=relative Beschleunigung). Dadurch kann sich wiederum
die Westwindanomalie verst

arken und genau wie das Gebiet relativer Divergenz polw

arts und
abw

arts wandern. Wenn sich die Westwindanomalie verst

arkt und ausdehnt (z. B. von Novem-
ber bis Dezember), werden planetarische Wellen wiederum an dieser Anomalie reektiert. Durch
diese positive Wechselwirkung zwischen Wellen und zonaler Windanomalie/Grundstr

omung,
welche aus Beobachtungen bekannt ist (vgl. Abb. 2.16a), kommt es zu einer

Anderung der
Ausbreitungsbedingungen f

ur planetarische Wellen und damit zu einer

Anderung der Haupt-
Dissipationsgebiete in der Stratosph

are. Ab Dezember ndet beispielsweise

aquatorw

arts von
der positiven Westwindanomalie und dem Gebiet positiver Divergenzanomalien eine verst

arkte
Ausbreitung von Wellen in Richtung

Aquator statt, welche sich im Januar weiter verst

arkt und
zu einer signikant st

arkeren Abschw

achung (Konvergenz, -1.5 m/s/d) der Str

omung zwischen
20 bis 30

N und einer H

ohe von 35 bis 70 km (8-0,05 hPa) f

uhrt, erkennbar an den negativen
Windanomalien in diesem Bereich in Abb. 5.6b. Wieder ndet eine positive R

uckkopplung
zwischen den Wellen und der zonalen Grundstr

omung statt. Da die Modulation des PNJ so
lange im Modell stattndet wie ein Westwindstrahlstrom vorhanden ist (Abb. 4.5), ndet auch
die positive R

uckkopplung zwischen Wellen und Grundstr

omung bis in den Mai hinein statt
(in Abb. 5.9a nur bis M

arz gezeigt). Au

allig in Abb. 5.9a ist auch die sich ab Januar aus der
Troposph

are verst

arkende Wellenausbreitung, die bis in den M

arz hinein anh

alt.
Auch bei diesen Dierenzen ist, wie bereits bei den Winddierenzen angemerkt, eine deutliche
Konzentration der st

arksten Signale auf die hohen Breiten zu erkennen. Dies wurde auf die
Modellklimatologie zur

uckgef

uhrt und erkl

art die leichten zeitlichen und r

aumlichen Verschie-
bungen der Sonnensignale im Vergleich zu Beobachtungen.

Anderungen der Wellenausbreitung
Dass die beschriebenen

Anderungen der Welle-Grundstrom Wechselwirkungen nicht unbe-
dingt mit einer

Anderung der troposph

arischen Wellenaktivit

at, sondern mit einer ge

anderten
Wellenaktivit

at in der Stratosph

are einhergehen, ist in Abb. 5.10 zu sehen. Als Ma f

ur die
Wellenaktivit

at sind zum einen der Impulsuss (Abb. 5.10a,b), der proportional zur Meridio-
nalkomponente des EP-Vektors ist und den Impulstransport der Wellen angibt, und zum ande-
ren der W

armeuss (Abb. 5.10c,d), der proportional zur Vertikalkomponente des EP-Vektors
ist und den W

armetransport durch Wellen angibt, dargestellt. In der oberen Stratosph

are
(5 hPa/37 km) ndet man im Fr

uhwinter (November, Dezember) einen geringeren Impulsuss
in mittleren und hohen Breiten (Abb. 5.10b), der auf eine verringerte Wellenaktivit

at schlieen
l

asst und zu der geringeren Abschw

achung der Str

omung in diesem Bereich (vgl. Abb. 5.9a)
passt.
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Abbildung 5.10: Zonal gemittelter totaler Impulsuss v
0
u
0
in 5 hPa (37 km) von 90

S bis 90

N
von Juli bis Juni. a) Absolutwerte f

ur das mittlere Sonneneckenminimum-Modellexperiment,
Isolinienabstand: 20 m
2
/s
2
, schattiert: Standardabweichung. b) Dierenz zwischen Sonnen-
eckenmaximum und -minimum-Modellexperiment, Isolinienabstand: 5 m
2
/s
2
, schattiert: sta-
tistisch signikante Gebiete. Zonal gemittelter totaler W

armeuss v
0
T
0
in 100 hPa (16 km)
von 90

S bis 90

N von Juli bis Juni. c) Absolutwerte f

ur das mittlere Sonneneckenminimum-
Modellexperiment, Isolinienabstand: 2 K m/s, schattiert: Standardabweichung. d) Dierenz
zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum-Modellexperiment, Isolinienabstand: 0,5 K
m/s, schattiert: statistisch signikante Gebiete.
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Abbildung 5.11: Zonal gemittelter totaler W

armeuss v
0
T
0
in 100 hPa (16 km) von 90

S
bis 90

N von Juli bis Juni. Klimatologisches Mittel aus NCEP/NCAR Reanalysedaten von
1968-2002, Isolinienabstand: 2 K m/s, schattiert: Standardabweichung.
Gleichzeitig ist auch der W

armeuss in der unteren Stratosph

are (100 hPa/16 km), der ein
Ma f

ur die aus der Troposph

are kommenden Wellen ist, von November bis in den Janu-
ar hinein verringert (Abb. 5.10d), was auf eine insgesamt verringerte Wellenaktivit

at in der
Stratosph

are schlieen l

asst. Tats

achlich zeigt die Dierenz des Impulsusses in der oberen
Stratosph

are aber im Januar bereits eine Verst

arkung (Abb. 5.10b) und damit eine h

ohere
Wellenaktivit

at an, die durch eine

Anderung der Ausbreitungsbedingungen in der Stratosph

are
selber entsteht. Erst im Februar und M

arz erkennt man einen signikant st

arkeren W

armeuss
(Abb. 5.10d), d.h. eine verst

arkte Wellenaktivit

at, aus der Troposph

are, auf die bereits in Abb.
5.9a hingewiesen wurde. Die Wellen dissipieren allerdings bereits in der mittleren Stratosph

are
(Abb. 5.9a) und haben keinen groen Einuss mehr auf die obere Stratosph

are, wo man im
Februar beispielsweise eine geringere Wellenaktivit

at beobachten kann (Abb. 5.10b).
Der Antrieb der stratosph

arischen Zirkulation durch planetarische Wellen (die Wellenaktivit

at)
wird also von der unterschiedlichen solaren Einstrahlung zwischen Sonneneckenmaximum und
-minimum moduliert, wobei es sowohl zu einer teilweise signikanten

Anderung der Wellenaus-
breitung aus der Troposph

are als auch zu einer

Anderung der Wellenausbreitungsbedingungen
in der Stratosph

are selber kommt. Ob die Verst

arkung der Wellenaktivit

at aus der Troposph

are
sich aufgrund der

Anderungen in der Stratosph

are in den Monaten davor ergibt, kann hier nur
vermutet werden. Zusammenfassend l

asst sich sagen, dass es im Sonneneckenmaximum im
Fr

uhwinter zu einer geringeren Abschw

achung der Grundstr

omung durch eine geringe Wellen-
aktivit

at und im sp

ateren Verlauf des Winters zu einer verst

arkten Abschw

achung der Grund-
str

omung durch eine verst

arkte Wellenaktivit

at kommt. Diese im Modell gefundenen Zusam-
menh

ange best

atigen damit erstmals die Absch

atzungen aus Beobachtungen (z. B. Kodera
und Kuroda, 2002; Hood, 2003; Hood und Soukharev, 2003).
In Abb. 5.11 sind zum Vergleich die Absolutwerte des W

armeusses in 100 hPa (16 km) f

ur
die Beobachtungsdaten dargestellt. In den Beobachtungen breiten sich planetarische Wellen
auf der Nordhemisph

are von September bis April und in der S

udhemisph

are von M

arz bis No-
vember in die Stratosph

are aus. Eine maximale Wellenaktivit

at tritt in einer Breite von 60

auf
beiden Hemisph

aren auf, wobei das Maximum auf der Nordhemisph

are 16 K m/s im Januar
erreicht und auf der S

udhemisph

are zwei Maxima mit {12 K m/s im Oktober sowie {4 K
m/s im Juni auftreten (Abb. 5.11). Wie bereits erw

ahnt ist die Wellenaktivit

at auf der S

udhe-
misph

are aufgrund der unterschiedlichen Land-Meer Verteilung auf den beiden Hemisph

aren
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sehr viel geringer und v
0
T
0
ist aufgrund der zum S

udpol gerichteten Vertikalkomponente v
negativ. Im Modell ndet man maximale Werte des W

armeusses bei ca. 55

N mit 20 K m/s
im Dezember/Januar (Abb. 5.10c). Auf der S

udhemisph

are ndet eine deutlich geringere (in
etwa halb so starke) Wellenaktivit

at statt (vgl. auch Abb. 5.8), welche im Modell zwei Maxima
im Juni/Juli und ein st

arkeres im Dezember mit {8 K m/s aufweist. W

ahrend das Modell auf
der Nordhemisph

are gut mit den Beobachtungen

ubereinstimmt, zeigen sich auf der S

udhe-
misph

are erhebliche Unterschiede. Ganz besonders au

allig ist die unterschiedliche Lage des
zweiten W

armeussmaximums, welches in Beobachtungen im Oktober, im Modell allerdings
erst zwei Monate sp

ater im Dezember auftritt. Der PNJ auf der S

udhemisph

are ist bis Oktober
noch sehr stark und reicht sehr weit in die untere Stratosph

are/obere Troposph

are (vgl. Abb.
3.16), so dass eine Wellenausbreitung in den sehr starken Westwinden verhindert wird (vgl.
auch Abb. 5.8b). Erst ab Oktober/November haben sich die Winde so abgeschw

acht, dass
eine Wellenausbreitung m

oglich ist. Dies ist genau der Zeitpunkt, ab dem das Westwindsignal
auf der S

udhemisph

are polw

arts und abw

arts zu wandern beginnt (vgl. Abb. 5.6). Die in Be-
obachtungen gefundene positive R

uckkopplung zwischen Wellen und Grundstr

omung wird also
auch auf der S

udhemisph

are simuliert, ist aber aufgrund der bereits diskutierten Verschiebung
der Jahreszeiten, im Vergleich zu Beobachtungen zeitlich verschoben.

Anderungen der planetarischen Wellenaktivit

at haben nicht nur einen Einuss auf die Welle-
Grundstrom Wechselwirkung, sondern auch auf die MRZ (vgl. auch Abb. 2.16b), die im Fol-
genden gezeigt werden.

Anderungen der mittleren meridionalen Restzirkulation
In Abb. 5.12 sind die Absolutwerte der meridionalen Stromfunktion, welche ein Ma f

ur die
gror

aumige atmosph

arische Zirkulation ist und in folgendem Zusammenhang mit den Kom-
ponenten der MRZ steht: v

=  (cos)
 1
d	=dp, w

= (a cos )
 1
d	=d, f

ur den Nord-
(Dezember) und den S

udwinter (Juli) f

ur das Sonneneckenminimum dargestellt. Mithilfe
der Stromfunktion erkennt man sehr deutlich die einzelnen Zirkulationzellen, wie z. B. die
Hadley Zirkulation in der tropischen Troposph

are. In der tropischen Troposph

are der Som-
merhemisph

are bendet sich der aufsteigende Ast der groen Zirkulationszelle, welche sich in
der Mittleren Atmosph

are vom Sommer- zum Winterpol erstreckt und durch ein groskaliges
Absinken auf der Winterhemisph

are gekennzeichnet ist. Durch diese groskalige Zirkulation
wird der Eintrag von Spurengasen und Wasserdampf aus der Troposph

are sowie deren Trans-
port innerhalb der Stratosph

are verdeutlicht. In Abb. 5.9a war bereits auf die Modulation
der Wellenaktivit

at mit der ge

anderten solaren Einstrahlung hingewiesen worden.

Anderun-
gen der Divergenz des EP-Vektors treten gemeinsam mit

Anderungen der MRZ auf, wirken
aber in entgegengesetzte Richtung (Gl. 5.18). Das heit eine positive Divergenz des EP-
Vektors (Beschleunigung der Grundstr

omung) tritt gleichzeitig mit einer Abschw

achung der
MRZ auf und umgekehrt. In Abb. 5.9a ist bereits gezeigt worden, dass im Sonneneckenmaxi-
mum im Fr

uhwinter (November/Dezember) eine relative Beschleunigung der Grundstr

omung
(r  F > 0) in den mittleren bis hohen Breiten der Stratosph

are stattndet. Passend dazu
ndet man eine relative

aquatorw

artige Anomalie der MRZ (Pfeile in Abb. 5.9b), also eine
Abschw

achung der MRZ. Diese Abschw

achung der globalen MRZ steht in Zusammenhang
mit den Temperaturanomalien. Im November ergeben sich daraus beispielsweise eine rela-
tive Temperaturabnahme in hohen und eine relative Temperaturzunahme in der tropischen
oberen Stratosph

are. Im Januar ndet man passend zu der verst

arkten Wellenaktivit

at im
Sonneneckenmaximum (Abb. 5.9a und 5.10b) eine Verst

arkung der MRZ in der oberen Stra-
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Abbildung 5.12: Absolutwerte der Stromfunktion (dargestellt ist das Mittel der aus v

und
w

berechneten Stromfunktion) in 10
9
kg/s f

ur den Dezember (links) und den Juli (rechts)
von 3-75 km (700 bis 0,05 hPa) H

ohe und 80

S bis 80

N im Sonneneckenminimum. Positive
(negative) Werte der Stromfunktion geben einen Transport zum Nordpol (S

udpol) an.
tosph

are, die zu einer positiven Temperaturanomalie um 65

N f

uhrt. Gleichzeitig deutet sich
eine Abschw

achung der MRZ in der unteren und mittleren Stratosph

are an (auch erkennbar
an der relativen Erw

armung in der tropischen unteren Stratosph

are), sowie eine eindeutige
Abschw

achung der Hadley Zirkulation (Abb. 5.9b im Januar), auf die in Kapitel 7 noch ein-
mal ausf

uhrlich eingegangen wird. Im Januar existieren zwei in etwa gleichstarke Maxima der
Temperaturanomalien am

Aquator, eine in der oberen Stratosph

are in ca. 1 hPa (48 km)
und die andere, welche sogar statistisch signikant ist (vgl. Abb. 5.6), in der unteren Strato-
sph

are/oberen Troposph

are. Dieses Muster der Temperaturanomalien ist qualitativ mit dem
aus Beobachtungen abgeleiteten Temperatursignal vergleichbar (siehe Abschnitt 2.4.1), tritt
allerdings durch das Jahr hindurch nicht kontinuierlich auf und spiegelt sich daher auch nicht
im Jahresmittel wider. Im Februar und M

arz drehen sich die Vorzeichen der MRZ Anomalien,
genau wie die der divF Anomalien wieder um. Im Vergleich zu Beobachtungen sind besonders
die tropischen Temperatursignale in der unteren und mittleren Stratosph

are geringer und nur
bis in den Januar hinein zu nden, im Februar und M

arz ndet man die st

arksten tropischen
Temperaturanomalien in der oberen Stratosph

are.
Zusammenfassend l

asst sich sagen, dass das Sonnensignal auf der Nordhemisph

are im Modell

uber eine

Anderung der Ausbreitungsbedingungen f

ur planetarische Wellen, welche den PNJ
und die MRZ moduliert, zu funktionieren scheint. Auf der S

udhemisph

are ndet im Modell
eine zu Beobachtungen vergleichbare Wechselwirkung zeitlich sehr verschoben (ab Dezember)
statt. Bisher ist nur das Signal in der jeweiligen Winterhemisph

are gezeigt worden, im n

achsten
Abschnitt soll nun auch der Einuss auf die Sommerhemisph

are diskutiert werden, da dort ein
sehr starker Einuss auf die untere Stratosph

are beobachtet wird (vgl. Abschnitt 2.4.1).
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Abbildung 5.13: Dierenzen der geopotentiellen H

ohe in 30 hPa (24 km) zwischen Son-
neneckenmaximum und -minimum von Juli bis Juni, Isolinienabstand: 10 gpm. Orange (rot)
dargestellt sind die zu 95% (99%) statistisch signikanten Gebiete.
5.2.4 Das Sommersignal
Auf der Sommerhemisph

are dominieren Ostwinde die Stratosph

are, welche die Ausbreitung
planetarischer Wellen verhindern (Charney und Drazin, 1961) und dadurch eine dynamische
Kopplung zwischen Stratosph

are und Troposph

are verringern (vgl. auch Abb. 5.8b). Ein Ein-
uss von 11-j

ahrig variierenden solaren Einstrahlungs

anderungen kann auf der Sommerhe-
misph

are entweder

uber direkte Einstrahlungs

anderungen oder aber

uber

Anderungen der glo-
balen MRZ, welche durch dynamische Wechselwirkungsprozesse auf der Winterhemisph

are
entstehen und sich bis auf die Sommerhemisph

are auswirken, stattnden. Da die direkten Ein-


usse von Einstrahlungs

anderungen in der oberen Stratosph

are stattnden, man aber ein sehr
starkes Sommersignal in der unteren Stratosph

are beobachtet (vgl. Abschnitt 2.4.1), m

ussen
diese

Anderungen auf andere Prozesse, z. B. auf eine Modulation der MRZ auf der Winterhe-
misph

are wie sie in Abb. 5.9b gezeigt wurde, zur

uckzuf

uhren sein.
W

ahrend im Juli/August Geopotentialdierenzen von mehr als 80 gpm in den Subtropen in
30 hPa (24 km) beobachtet werden (Labitzke, 2002), erreicht das simulierte Signal im Juli nur
15 gpm (siehe Abb. 5.7) und damit nur 20% des beobachteten Signales. Obwohl die Anomalien
vom Modell untersch

atzt werden, wird das Muster der Anomalien von 60

N bis 40

S qualitativ
wiedergegeben (Abb. 5.13). In den Tropen und Subtropen treten die st

arksten und im Sommer
signikanten Dierenzen zwischen 20

S und 30

N auf. Auf der jeweiligen Sommerhemisph

are
ndet man positive Dierenzen, die im Laufe des Jahres von einer Sommerhemisph

are zur
anderen wandern. Das beobachtete tropische und subtropische Maximum im Nordsommer
wird allerdings nicht wiedergegeben und die bereits mehrfach angesprochene Verlagerung der
st

arksten Modellsignale zu hohen Breiten hin, wird noch einmal deutlich. Das im Vergleich zu
Beobachtungen schwache Modellsignal im nordhemisph

arischen Sommer passt zu der Annah-
me, dass

Anderungen auf der jeweiligen Sommerhemisph

are

uber

Anderungen der MRZ auf der
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Winterhemisph

are hervorgerufen werden k

onnten. Da das Wintersignal auf der S

udhemisph

are
im Juni, Juli und August sehr schwach ist, ndet auf der Winterhemisph

are keine Modulation
der MRZ statt, welche zu einem sehr schwachen Sommersignal in den Tropen und Suptropen
und auf der Nordhemisph

are f

uhrt. Eine Modulation des PNJ/der MRZ ndet auf der S

udhe-
misph

are ab Oktober/November statt, zu dieser Zeit ndet man entsprechend st

arkere Signale
in der geopotentiellen H

ohe sowohl in den Tropen und Subtropen als auch in hohen Breiten
der Nordhemisph

are. Maximale Geopotentialdierenzen treten in den Tropen und Subtropen
zu dem Zeitpunkt auf (ca. im Dezember), an dem quasi gleichzeitig auf beiden Hemisph

aren
eine Modulation der Zirkulation auftritt. Wenn die Vermutung stimmen w

urde, dass

Anderun-
gen der MRZ auf der jeweiligen Winterhemisph

are das Sommersignal mitbestimmen, m

usste
man logischerweise aufgrund des verbesserten nordhemisph

arischen Wintersignales auch ein
besseres s

udhemisph

arische Sommersignal bekommen. Dies ist allerdings nicht der Fall (Abb.
5.13) und k

onnte entweder auf die extreme K

urze des s

udhemisph

arischen Sommers oder auf
wichtige in den durchgef

uhrten Modellexperimenten noch fehlende Wechselwirkungsprozesse
hindeuten.
5.3 Diskussion der Ergebnisse
Wie in diesem Kapitel gezeigt wurde, stimmen die Ergebnisse der Modellsimulationen, in denen
realistischere

aquatoriale Windprole ber

ucksichtigt wurden, besser mit den Beobachtungen

uberein als bisherige Modellstudien, weshalb erstmals gezielte Studien des Mechanismus f

ur
den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus m

oglich sind. In diesem Kapitel konnten
folgende Teile des aus Beobachtungen abgeleiteten Mechanismus (Abb. 2.15) nachvollzogen
werden:
1. Das Modell simuliert den direkten Einuss auf die Temperatur in der tropischen oberen
Stratosph

are durch die Vorgabe von UV-Strahlungs- und Ozon

anderungen.
2. Dieser direkte Einuss f

uhrt zu einer

Anderung des meridionalen Temperaturgradienten,
der wiederum

uber verschiedene Wechselwirkungsprozesse (Modulation von PNJ und
MRZ) indirekte Zirkulations

anderungen in der Atmosph

are hervorruft.
Diese Ergebnisse stellen wesentliche Verbesserungen im Vergleich zu vorangegangenen Modell-
studien mit dem FUB-CMAM und anderen Modellen dar, welche im Folgenden kurz betrachtet
werden.
5.3.1 Verbesserungen im Vergleich zu anderen Modellstudien
Im Vergleich zu vorangegangenen Experimenten mit dem FUB-CMAM, n

amlich dem Expe-
rimentenpaar ohne QBO (kwsomin/kwsomax) (z. B. Labitzke und Matthes, 2003; Matthes
et al., 2004; Kodera et al., 2003), welches an dem GRIPS-Vergleich beteiligt war (vgl. Abb.
2.13 und 2.14), und Studien mit anderen Modellen (z. B. Matthes et al., 2004) konnten
folgende Verbesserungen erzielt werden:
1. Es existiert ein Initialsignal in der subtropischen oberen Stratosph

are, welches

uber ver-
schiedene Wechselwirkungsprozesse in die hohen Breiten der Nordhemisph

are transpor-
tiert wird. Diese Modulation der atmosph

arischen Zirkulation ndet im Modell so lange
statt, wie ein Westwindstrahlstrom vorhanden ist. Die simulierten Prozesse sind mit
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Beobachtungen vergleichbar und erlauben deshalb zum ersten Mal gezieltere Mechanis-
musstudien zum Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die Atmosph

are.
2. Im nordhemisph

arischen Winter sind die Signale in der zonal gemittelten Temperatur
(Abb. 5.6a) und dem zonal gemittelten Wind (Abb. 5.6b) im Vergleich zu anderen
Modellstudien (vgl. Abb. 2.14) st

arker geworden und zeigen eine eindeutige polw

artige
Abw

artsbewegung der Anomalien des PNJ, welche mit Beobachtungen vergleichbar ist.
Ein weiteres Beispiel f

ur die Ann

aherung der Modellsimulationen an Beobachtungen ist
anhand der Anomalien der 30-hPa geopotentiellen H

ohe (Abb. 5.7) im Vergleich zu dem
am GRIPS-Vergleich beteiligten Modellen in Abb. 4.2 zu erkennen. Das FUB-CMAM
zeigt in Abb. 5.7 beispielsweise im Januar ein bis zu 30% st

arkeres Signal im Vergleich
zu dem vorangegangenen Experiment ohne QBO (kwsomin/kwsomax).
Trotz der erzielten Verbesserungen der Simulation des Sonnensignales im nordhemisph

arischen
Winter, verhindert der starke s

udhemisph

arische PNJ vermutlich ein zu Beobachtungen ver-
gleichbares Signal im s

udhemisph

arischen Winter, welches zeitlich sehr verschoben auftritt.
Die in Beobachtungen gefundene Symmetrie der Prozesse im nord- und s

udhemisph

arischen
Winter kann im Modell aufgrund der Verschiebung der Jahreszeiten und der dadurch schwa-
chen Auspr

agung der s

udhemisph

arischen Signale leider nicht

uberpr

uft werden. Das zu geringe
Signal im nordhemisph

arischen Sommer wird ebenfalls auf den zu starken s

udhemisph

arischen
PNJ zur

uckgef

uhrt, das schwache s

udhemisph

arische Sommersignal auf den zu kurzen s

udhe-
misph

arischen Sommer im Modell. Insgesamt sind die Signale im Modell immer noch geringer
als in Beobachtungen, dies ist besonders in niedrigen Breiten au

allig (vgl. Kapitel 8).
Die in diesem Kapitel ausgewerteten Experimente unterscheiden sich von dem Experimenten-
paar ohne QBO (kwsomin/kwsomax) nur durch die Hinzunahme realistischerer

aquatorialer
Winde in der gesamten Stratosph

are. Die erzielten Simulationsverbesserungen werden daher
auf diese realistischeren Vorgaben im Modell zur

uckgef

uhrt, die oensichtlich eine realistische-
re Antwort des Modells auf die Vorgabe von solaren UV-Strahlungs- und Ozon

anderungen zur
Folge haben. Diese Schlussfolgerungen werden auch durch den Vergleich mit den Ergebnis-
sen anderer am GRIPS-Vergleich beteiligter Modelle gest

utzt, welche im nordhemisph

arischen
Winter nicht mit Beobachtungen vergleichbar waren, aber auch nicht die

aquatorialen Wind-
schwingungen ber

ucksichtigten. Die Rolle der

aquatorialen Windschwingungen f

ur die Verbes-
serung der Windklimatologie sowie das Sonnensignal in Abh

angigkeit von der Phase der QBO
werden im nun folgenden Kapitel diskutiert.
Kapitel 6
Der Einuss von Sonneneckenzyklus
und QBO im Modell
Bisher wurde nur das mittlere Sonnensignal diskutiert. In diesem Kapitel wird nun der (dy-
namische) Beitrag der tropischen Stratosph

are f

ur die Ausbildung eines Sonnensignales in
der Modellatmosph

are betrachtet, um die mit Fragezeichen behaftete Rolle der QBO und
der SAO im Mechanismusschaubild (Abb. 2.15) zu kl

aren bzw. zu analysieren. Daf

ur werden
die in Kapitel 5 untersuchten Modellexperimente f

ur Sonneneckenmaximum und -minimum-
Bedingungen getrennt f

ur die beiden QBO-Phasen diskutiert (kwmaeqbof/kwmieqbof, kw-
mawqbof/kwmiwqbof; vgl. Tab. 3.3). Wie in Kapitel 2 bereits ausgef

uhrt wurde, gibt es mo-
mentan noch keine Modellstudie, welche unter realistischen Vorgaben von UV-Strahlungs- und
Ozon

anderungen den Einuss der

aquatorialen Windschwingungen untersucht hat. Deshalb er-
folgt ein Vergleich mit Beobachtungsstudien sowie mit anderen FUB-CMAM Modellexperimen-
ten, in denen eine QBO-Westphase nur in der unteren Stratosph

are (kwqbomax/kwqbomin)
vorgegeben wurde.
6.1 Das Wintersignal
Das solare Signal unterscheidet sich f

ur die beiden QBO-Phasen sowohl im Winter (Labitzke,
1987; Labitzke und van Loon, 1988) als auch im Sommer (Labitzke, 2003) (vgl. auch Kapitel
2). W

ahrend man im Sonneneckenminimum im Winter den
"
Holton und Tan Mechanismus\
beobachten kann (kalte, ungest

orte Winter in der QBO-West- und warme, gest

orte Winter
in der QBO-Ostphase), ist er im Sonneneckemaximum nicht mehr so klar erkennbar. Groe
Stratosph

arenerw

armungen treten dann n

amlich unter QBO-West-Bedingungen auf. Eine Er-
weiterung des
"
Holton und Tan Mechanismus\, welcher sich auf die Denition der QBO in der
unteren tropischen Stratosph

are st

utzt, wurde erst k

urzlich von Gray et al. (2001a,b) durch die
Hinzunahme der Winde in der oberen Stratosph

are durchgef

uhrt (vgl. Kapitel 2). Diese neue
Erkenntnis oss durch die Implementierung von

aquatorialen Winden bis in die obere Stra-
tosph

are in die hier vorgestellten Modellexperimente ein und erlaubt daher eine

Uberpr

ufung
dieses in Beobachtungen und mechanistischen Modellstudien gefundenen Zusammenhanges.
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Abbildung 6.1: Langzeit-Tagesmittel der 10-hPa (32 km) Nordpoltemperatur in

C
f

ur a) die Sonneneckenminimum- und b) die Sonneneckenmaximum-Experimente. QBO-
West-Experimente: schwarze Linie mit grau schattierter 2-Standardabweichung, QBO-Ost-
Experimente: weie Linie mit unausgef

ullter 2-Standardabweichung. Die vertikale Linie im
Januar gibt den

Ubergang zwischen Fr

uh- und Sp

atwinter an (Fig. 10 aus Matthes et al.,
2004).
6.1.1 Der
"
Holton und Tan Mechanismus\ im Modell
Anhand des Langzeit-Tagesmittels der 10-hPa Nordpoltemperatur f

ur die vier Experimente er-
kenntman, dass der
"
Holton und Tan Mechanismus\ im Modell f

ur die Sonneneckenminimum-
Experimente von Januar bis M

arz erf

ullt ist (Abb. 6.1a), f

ur die Sonneneckenmaximum-
Experimente jedoch nicht mehr (Abb. 6.1b). Dies best

atigt die aus Beobachtungen gefundenen
Zusammenh

ange. Besonders deutlich erkennt man dies beim Vergleich der Standardabweichun-
gen, welche ein Ma f

ur die Variabilit

at der Experimente darstellen. W

ahrend die Variabilit

at
im Januar und Februar im Sonneneckenminimum f

ur das QBO-West-Experiment geringer
als f

ur das QBO-Ost-Experiment ist (das entspricht einem k

alteren, ungest

orteren Wirbel im
QBO-West-Experiment), ist sie im Sonneneckenmaximum f

ur das QBO-West-Experiment
sogar st

arker als f

ur das QBO-Ost-Experiment und spricht f

ur das verst

arkte Auftreten von
Stratosph

arenerw

armungen im QBO-West-Experiment. Die Unterschiede in den Experimenten
sind zwar nicht statistisch signikant, lassen aber im Vergleich zu anderen Experimenten mit
dem FUB-CMAM eine eindeutige Verbesserung der Simulationsergebnisse erkennen, worauf
im weiteren Verlauf ausf

uhrlich eingegangen wird. Gut zu erkennen ist in Abb. 6.1 auch das
bereits angesprochene
"
cold pole\ Problem.
Das verst

arkte Auftreten von Stratosph

arenerw

armungen im Sonneneckenmaximum-Experi-
ment bei einer QBO-Westphase ist noch einmal in Abb. 6.2 dargestellt. Im QBO-West-
Experiment (Abb. 6.2c,d) treten Stratosph

arenerw

armungen im Sonneneckenmaximum, er-
kennbar an den positiven Temperaturdierenzen in den hohen Breiten, bereits im Januar in
der mittleren Stratosph

are auf und erstrecken sich im Februar bis in die untere Stratosph

are.
Dabei stimmt die maximale Temperaturdierenz von +8 K in der mittleren Stratosph

are im
Februar sehr gut mit dem beobachteten Wert von +9 K (Labitzke, 2001)

uberein. Im QBO-
Ost-Experiment hingegegen (Abb. 6.2a,b) pr

agen negative Dierenzen, welche einen k

alte-
ren, ungest

orteren Wirbel angeben, das Bild in der mittleren und unteren Stratosph

are im
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Abbildung 6.2: Temperaturdierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum-
Experiment von 90

S bis 90

N und 1000 bis 10 hPa (0-32 km) f

ur a) den Januar des QBO-
Ost-Experimentes, b) den Februar des QBO-Ost-Experimentes, c) den Januar des QBO-West-
Experimentes und d) den Februar des QBO-West-Experimentes. Isolinienabstand: 0,5 K, orange
(rot) sind zu 95% (99%) statistische signikante Gebiete dargestellt (Fig. 11 aus Matthes et al.,
2004).
Januar und in der unteren Stratosph

are und oberen Troposph

are im Februar. Positive Tem-
peraturdierenzen treten in der mittleren Stratosph

are im Februar, also einen Monat sp

ater
als f

ur das QBO-West-Experiment, auf. Das unterschiedliche Auftreten von Stratosph

aren-
erw

armungen in den vier Modellexperimenten ist in Tab. 6.1 noch einmal zusammengestellt.
Das Experiment unter Sonneneckenmaximum- und QBO-West-Bedingungen ist genau wie
das Experiment unter Sonneneckenminimum- und QBO-Ost-Bedingungen durch zwei groe
Stratosph

arenerw

armungen und

uber 30 kleine Erw

armungen gekennzeichnet, w

ahrend die
anderen beiden Experimente deutlich weniger Erw

armungen (etwas

uber 20) und keine ein-
zige groe Erw

armung zeigen. Im Modell treten genau wie in den Beobachtungen sehr viele
Stratopausenerw

armungen w

ahrend des Winters auf, welche sich allerdings nicht nach unten
durchsetzen (z. B. Braesicke und Langematz, 2000). Bei der hier gew

ahlten Denition wurden
nur die Erw

armungen gez

ahlt, die bis mindestens 5 hPa (37 km) herunterreichten. Nat

urlich
kann man bei einer L

ange der Modellexperimente von jeweils 15 Jahren nicht mit hunderpro-
zentiger Sicherheit ausschlieen, dass es sich um eine zuf

allig gute

Ubereinstimmung zwischen
Beobachtungen und Modell im Hinblick auf die auftretenden Erw

armungen handelt.
In Abb. 6.2 erkennt man wieder sehr gut das entgegengesetzte Verhalten der stratosph

ari-
schen Signale in hohen und niedrigen geographischen Breiten, welches dem Konzept der NAM
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Sonnenecken-/QBO-Phase Major Warmings Minor Warmings
Maximum/QBO-West 2 33
Minimum/QBO-Ost 2 34
Maximum/QBO-Ost { 23
Minimum/QBO-West { 22
Tabelle 6.1: Anzahl der in den Experimenten mit realistischem

aquatorialen Windprol auf-
tretenden groen (Major) und kleinen (Minor) Stratosph

arenerw

armungen. Kriterium f

ur ein
Major Warming: positiver Temperaturgradient zwischen dem Nordpol (NP) und mittleren Brei-
ten (T (NP  60

N) > 0), Ostwind in 60

N und 10 hPa oder darunter, Zusammenbruch der
normalen Winterzirkulation; Minor Warming: positiver Temperaturgradient und Abschw

achung
des Westwindes in 60

N in irgendeiner stratosph

arischen Schicht.
entspricht. W

ahrend man in der Polarregion im Januar des QBO-Ost-Experimentes negative
Anomalien (in der unteren Stratosph

are zum Teil statistisch signikant) erh

alt, ndet man
statistisch signikante positive Anomalien von den mittleren Breiten der Nordhemisph

are bis
in die S

udhemisph

are. F

ur das QBO-West-Experiment erh

alt man ein nahezu entgegengesetzes
Muster mit positiven Anomalien in polaren Breiten und schwach positiven Anomalien (rela-
tives Temperaturminimum) in den Tropen, welche sehr viel weniger signikant sind. Dieses
Verhalten des Modells ist zwar weniger stark ausgepr

agt als in Beobachtungen, geht aber in
die richtige Richtung. M

ogliche Gr

unde f

ur das schwache Signal in niedrigen Breiten werden
in der Zusammenfassung (Kapitel 8) diskutiert. Bemerkenswert ist auch die Ausdehnung der
stratosph

arischen Anomalien bis in die Troposph

are hinein (vgl. Kapitel 7). Die tropischen und
subtropischen positiven Temperaturanomalien erstrecken sich von November bis Februar f

ur
beide Experimente von der Stratosph

are bis in die Troposph

are (vgl. Abb. 6.3 und Abb. 6.2).
Anhand der Signikanzen f

ur das QBO-Ost-Experiment erkennt man eine Verlagerung dieser
Gebiete von der mittleren Stratosph

are im November bis in die untere Stratosph

are im Januar.
Im Februar verschwinden diese Signikanzen wieder. F

ur das QBO-West-Epxeriment sind die
statisch signikanten Gebiete generell kleiner und sowohl die Dierenzen in den Tropen und
Subtropen als auch die in hohen Breiten reichen nicht so weit in die Troposph

are hinein wie
f

ur das QBO-Ost-Experiment. Der st

arkste Unterschied in den troposph

arischen Anomalien
zwischen dem Ost- und dem West-Experiment tritt im Dezember und Januar auf (vgl. Kapitel
7).
Um die gezeigten unterschiedlichen Signale in der unteren und mittleren Stratosph

are f

ur
das QBO-Ost- und das QBO-West-Experiment zu erkl

aren, wird im Folgenden die vertikale
Struktur der Signale f

ur beide Experimente untersucht.
6.1.2 Nordhemisph

are
Die nordhemisph

arischen Temperatur- und Winddierenzen f

ur das QBO-Ost- und das QBO-
West-Experiment zeigen die Entwicklung f

ur die beiden Experimente (Abb. 6.4).
In beiden Experimenten tritt im Oktober ein Westwind-Initialsignal in einer Breite von 20

N
und einer H

ohe von 55 km auf, welches f

ur das QBO-Ost-Experiment st

arker und statistisch
siginikant ist (Abb. 6.4b,d). Dieses Westwindsignal l

asst sich

uber die thermische Windrela-
tion (Gl. 3.19) als Folge des direkten Temperatursignales in den Tropen erkl

aren (vgl. auch
Abschnitt 5.2.2). Die unterschiedliche St

arke des tropischen Temperatursignales im QBO-Ost-
und West-Experiment erkl

art zumindest teilweise die unterschiedliche St

arke des Westwind-
Initialsignales im Oktober (vgl. Abschnitt 6.3.3). Im November verst

arkt sich das tropische
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Abbildung 6.3: Wie Abb. 6.2 nur f

ur den November und Dezember.
Temperatursignal ebenso wie die Westwinddierenzen in den beiden Experimenten. Im QBO-
Ost-Experiment ndet man im November passend zu dem Quadrupol-Muster in der Tempera-
tur, eine an der

aquatorw

artigen Flanke des Signales statistisch signikante Westwinddierenz
von 14 m/s (Abb. 6.4b). Diese beginnt ab November durch die bereits f

ur das mittlere Son-
nensignal beschriebene positive Wechselwirkung zwischen Wellen und Grundstr

omung polw

arts
und abw

arts zu wandern (vgl. Abschnitt 5.2.3 und 5.2.3). F

ur das QBO-West-Experiment ist
diese positive Wechselwirkung ebenfalls erkennbar, verl

auft aber sowohl r

aumlich als auch
zeitlich etwas anders (vgl. Abschnitt 6.3.3). Erst im November des QBO-West-Experimentes
verst

arkt sich das tropische Temperatursignal und die Westwindinitialdierenz (Abb. 6.4c,d),
die im Dezember mit 14 m/s die gleiche Gr

oenordnung wie die Winddierenz im Novem-
ber des QBO-Ost-Experimentes erreicht (Abb. 6.4b). Die Gr

oenordnung der Winddierenzen
passt mit Ausnahme der subtropischen Signale besser zu den Beobachtungen (Abb. 2.10)
als vorangegangene Studien mit dem FUB-CMAM (Labitzke und Matthes, 2003) und ande-
ren Modellen (Matthes et al., 2003). F

ur die beiden QBO-Phasen ist insbesondere die un-
terschiedliche Breitenlage der Dierenzen bemerkenswert. Die st

arksten Winddierenzen im
QBO-West-Experiment treten meistens in h

oheren Breiten auf und reichen nicht so weit in die
mittleren und subtropischen Breiten (z. B. im Dezember und Februar bis Mai) wie die st

ark-
sten Dierenzen im QBO-Ost-Experiment. Dies h

angt unter anderem mit der unterschiedlichen
Lage der Temperaturdierenzen zusammen, die beispielsweise f

ur das QBO-Ost-Experiment
im November in tropischen und subtropischen Breiten maximal sind (Abb. 6.4a), w

ahrend das
Maximum in dem QBO-West-Experiment zu mittleren Breiten verschoben ist (Abb. 6.4c). Das
Maximum der Winddierenzen ist dementsprechend f

ur das QBO-West-Experiment zu hohen
Breiten verschoben (Abb. 6.4d). Die unterschiedliche St

arke der Westwind-Initialsignale, die
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QBO Ost QBO West
Abbildung 6.4: Wie Abb. 5.6 f

ur a) die Temperaturdierenzen des QBO-Ost-Experimentes,
b) die Dierenzen des zonal gemittelten zonalen Windes des QBO-Ost-Experimentes, c) die
Temperaturdierenzen des QBO-West-Experimentes und c) die Dierenzen des zonal gemit-
telten zonalen Windes des QBO-West-Experimentes, statistisch signikante Gebiete sind farbig
gekennzeichnet (Abb. 6.4b,d entspricht Fig. 12 aus Matthes et al., 2004).
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unterschiedliche Lage der Winddierenzen und die unterschiedliche Entwicklung in den beiden
Experimenten werden in Abschnitt 6.3.3 ausf

uhrlich diskutiert.
Abgesehen von der unterschiedlichen Breitenlage der Dierenzen f

ur die beiden Experimente ist
die Entwicklung der zonalen Windanomalien mit einem Westwind-Initialsignal im Fr

uhwinter
und einer sich sp

ater im Winter entwickelnden Ostwindanomalie f

ur beide QBO-Phasen sehr

ahnlich. Nur das zeitliche Auftreten dieser
"
typischen\ Windanomalien unterscheidet sich. Der
gr

ote Unterschied zwischen den beiden QBO-Phasen tritt im Januar auf: w

ahrend im Sonnen-
eckenmaximum ein st

arkerer PNJ f

ur das QBO-Ost-Experiment in der gesamten Stratosph

are
existiert (Abb. 6.4b), ist der PNJ f

ur das QBO-West-Experiment bereits abgeschw

acht (Abb.
6.4d) und deutet das Auftreten von Stratosph

arenerw

armungen an (vgl. auch Abb. 6.2). Die
Entwicklung f

ur das QBO-Ost-Experiment verl

auft sehr

ahnlich zum mittleren Sonnensignal in
Abb. 5.6b, w

ahrend die Entwicklung f

ur das QBO-West-Experiment von Dezember an schnel-
ler verl

auft und zu einem fr

uheren Auftreten der negativen Windanomalien und damit der
Stratosph

arenerw

armungen f

uhrt. Interessant ist auch das Anhalten der PNJ-Modulation in
den April hinein, welches schon f

ur das mittlere Sonnensignal angesprochen wurde (Kapitel
5) sowie das Auftreten signikanter Winddierenzen in der Troposph

are im Dezember und
Januar des QBO-Ost-Experimentes (siehe Kapitel 7). Die signikante Westwindanomalie im
Mai des QBO-West-Experimentes k

onnte mit einer sp

ateren Umstellung zur Sommerzirkulati-
on im Sonneneckenmaximum-Experiment zusammenh

angen. Generell sind die Signale in den
hohen Breiten der Winterhemisph

are aufgrund der starken Jahr-zu-Jahr Variabilit

at im Modell
statistisch nicht signikant. F

ur das QBO-Ost-Experiment sind die Winddierenzen etwas si-
gnikanter als f

ur das QBO-West-Experiment (Abb. 6.4b,d).
Unterschiede zwischen den Temperaturdierenzen des QBO-Ost- und West-Experimentes tre-
ten nicht nur in den hohen Breiten der Stratosph

are und Mesosph

are, sondern auch in den
subtropischen und mittleren Breiten der unteren und mittleren Stratosph

are auf. Dort benden
sich im QBO-Ost-Experiment von Oktober bis Januar signikante positive Temperaturdie-
renzen von mehr als 0,5 K (Abb. 6.4a), w

ahrend man im QBO-West-Experiment vergleichbare
Temperaturdierenzen nur im November und Dezember ndet (Abb. 6.4c). Ob die beschrie-
benen Temperatur

anderungen f

ur das QBO-Ost-Experiment wie f

ur das mittlere Temperatur-
signal beschrieben, zu

Anderungen der MRZ (Abschnitt 5.2.3) passen, wird in Abschnitt 6.1.4
untersucht. Im Gegensatz zu Beobachtungen (Abb. 2.10) ndet man die positiven Tempera-
tursignale in der tropischen unteren Stratosph

are im Modell nicht mehr im Februar, M

arz und
April (Abb. 6.4a).
Die sehr

ahnliche Entwicklung der Zirkulationsanomalien f

ur die beiden QBO-Phasen deu-
tet darauf hin, dass die Phase der

aquatorialen QBO lediglich das zeitliche Auftreten/die
zeitliche Entwicklung des Sonnensignales in der Atmosph

are bestimmt. Das unterschiedliche
zeitliche Auftreten der prinzipiell

ahnlichen Muster ist auch in Beobachtungen erkennbar (vgl.
Abb. 2.10) (Kodera, pers

onliche Mitteilung, 2002). Das Modellsignal ist im Vergleich dazu
allerdings zeitlich wieder um etwa einen Monat verschoben. Im Modell erh

alt man den st

ark-
sten Unterschied zwischen den beiden QBO-Phasen im Januar, w

ahrend er in Beobachtungen
erst im Februar auftritt. Auerdem f

allt beim Vergleich mit Beobachtungen wieder die ge-
ringere Variabilit

at und damit die geringere Gr

oenordnung der Dierenzen besonders in der
subtropischen oberen Stratosph

are auf (vgl. Abschnitt 6.3.4).
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Abbildung 6.5: Polarstereographische Projektion der Dierenzen der 30-hPa geopotentiellen
H

ohe (24 km) zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum f

ur das Experiment mit QBO-
Ostphase auf der Nordhemisph

are von 20

bis 90

N f

ur Juli bis Juni, Isolinienabstand: Juni-
September: 5 gpm, sonst: 20 gpm. Bild f

ur den Januar: Fig. 13a aus Matthes et al. (2004).
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Abbildung 6.6: Wie Abb. 6.5 nur f

ur das Experiment mit einer QBO-Westphase, Bild f

ur
den Januar: Fig. 13b aus Matthes et al. (2004).
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Wenn die QBO wirklich nur das zeitliche Auftreten des Sonnensignales bestimmt - daf

ur spre-
chen sowohl die Modellergebnisse als auch Beobachtungen - k

onnten die beobachteten Signale
bei bestimmten QBO- und Sonnenphasen erkl

art werden und geben damit einen weiteren Hin-
weis auf die gegenseitige Wechselwirkung/Beeinussung von Sonnen- und QBO-Signalen in
der Atmosph

are.
Geopotentielle H

ohe
Wie eben gezeigt wurde, treten im Januar die gr

oten Unterschiede des PNJ zwischen dem
QBO-Ost- und West-Experiment in der Stratosph

are auf (Abb. 6.4b,d). Dort erwartet man
deswegen auch die st

arksten Unterschiede in der Ausbildung des Polarwirbels, die f

ur die un-
tere Stratosph

are in Abb. 6.5 und Abb. 6.6 gezeigt sind. Im QBO-Ost-Experiment treten
im Sonneneckenmaximum im Januar signikant geringere H

ohen (-270 gpm) in den hohen
Breiten (st

arkerer Polarwirbel) sowie h

ohere geopotentielle H

ohen in den mittleren Breiten
(+60/90 gpm) auf (Abb. 6.5). Im Vergleich zu fr

uheren Modellstudien hat sich die Gr

oen-
ordnung der Anomalien deutlich verst

arkt (vgl. Abb. 4.2). Genau wie f

ur das mittlere Son-
nensignal in Abb. 5.7,

ahneln die H

ohendierenzen der positiven Phase des NAM. F

ur das
QBO-West-Experiment ist das Signal im Januar genau umgekehrt, aber statistisch nicht signi-
gikant (Abb. 6.6). Im Sonneneckenmaximum ist der Polarwirbel schw

acher (+90 gpm), d.h.
es treten

ofter St

orungen durch Stratosph

arenerw

armungen auf, und in niedrigeren Breiten
ndet man geringere geopotentielle H

ohen (-30 gpm). Dieses Signal entspricht der negati-
ven Phase des NAM. Im Vergleich zu Beobachtungen stimmt zwar die Umkehr der Phase
des NAM f

ur das QBO-Ost- und West-Experiment im Modell, aber die Gr

oenordnung der
Dierenzen ist immer noch zu gering. W

ahrend man im Februar im Modell H

ohendierenzen
von +150 gpm f

ur das QBO West- und {140 gpm f

ur das QBO-Ost-Experiment erh

alt, errei-
chen die beobachteten Dierenzen Werte von +720 gpm f

ur QBO-West- und {400 gpm f

ur
QBO-Ost-Bedingungen (vgl. Abb. 2.6). Die Dierenzen im Mai des QBO-West-Experimentes
st

utzen die Annahme, dass der Zeitpunkt der Fr

uhjahrsumstellung im Sonneneckenmaximum-
und -minimum-Experiment sehr unterschiedlich ist. Auerdem erkennt man wieder, dass sich
die st

arksten Dierenzen in den hohen Breiten benden und die Variabilit

at und damit die
Dierenzen in niedrigeren Breiten sehr viel geringer als in Beobachtungen sind.
6.1.3 S

udhemisph

are
Auch auf der S

udhemisph

are erkenntman die

Ahnlichkeit des Signales im QBO-Ost-Experiment
(Abb. 6.7a) mit dem mittleren Sonnensignal (Abb. 5.6a). Das Signal ist bis September stati-
on

ar, dann f

angt es langsam an, polw

arts und abw

arts zu wandern, wieder tritt die in Kapitel
5 bereits diskutierte starke Zeitverschiebung im Vergleich zu Beobachtungen auf, die sich mit
dem starken s

udhemisph

arischen PNJ erkl

aren l

asst. F

ur das QBO-West-Experiment ist das
Signal auf der S

udhemisph

are sehr viel schw

acher als f

ur das QBO-Ost-Experiment und eine
Wanderung des Signales ist wenn

uberhaupt von November bis Januar zu erkennen (Abb. 6.7b).
Abgesehen von der zeitlichen Verschiebung des Signales im Modell passen die simulierten Dif-
ferenzen qualitativ zu den Beobachtungen (nicht gezeigt): das Signal f

ur die QBO-Ostphase
ist sehr viel st

arker ausgepr

agt, es ndet eine deutliche Wanderung der Winddierenzen statt,
w

ahrend das Signal f

ur die Westphase schw

acher ist und kaum eine Wanderung auszuma-
chen ist. Auch auf der S

udhemisph

are ist die fehlende Variabilit

at in subtropischen Breiten im
Modell erkennbar.
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Abbildung 6.7: a) Dierenz des zonal gemittelten zonalen Windes f

ur die S

udhemisph

are des
QBO-Ost-Experimentes, b) wie a) f

ur das QBO-West-Experiment, der Isolinienabstand betr

agt
2 m/s, die 1 m/s Isolinien sind zus

atzlich eingezeichnet, statistisch signikante Gebiete sind
farbig gekennzeichnet.
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6.1.4 Die Verbindung zur tropischen unteren Stratosph

are
Im Folgenden soll untersucht werden, ob die tropischen und subtropischen Temperaturanoma-
lien in der unteren und mittleren Stratosph

are des QBO-Ost-Experimentes (vgl. Abb. 6.4a)
im Zusammenhang mit Zirkulations

anderungen in den hohen Breiten stehen. Aus Beobach-
tungen ist bekannt, dass der extratropische Wellenantrieb in der unteren und mittleren Strato-
sph

are die zonal gemittelte Temperatur in der tropischen unteren Stratosph

are bestimmt. Dies
stimmt sowohl f

ur einen Zeitraum von 10-40 Tagen als auch auf der Zeitskala von Jahreszeiten
(Randel et al., 2002a). Hood (2003) und Hood und Soukharev (2003) vermuten, dass dieser
Zusammenhang auch auf der dekadischen Zeitskala existiert und erkl

aren quasi-dekadische
Temperaturvariationen in der tropischen unteren Stratosph

are mit dekadischen Variationen
des extratropischen Wellenantriebes. Wie f

ur das mittlere Sonnensignal gezeigt (Abschnitt
5.2.3), unterscheidet sich der extratropische Wellenantrieb auch f

ur das QBO-Ost-Experiment
in den beiden hier simulierten Phasen des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus. Zu zeigen bleibt
allerdings, ob dies auch einen Einuss auf die tropische Temperatur hat.
Zur

Uberpr

ufung des in Beobachtungen gefundenen Zusammenhanges ist in Abb. 6.8 die Korre-
lation zwischen den Absolutfeldern des extratropischen Wellenantriebes im Dezember (als Ma
hierf

ur dient die Vertikalkomponente des EP-Vektors in 60

N und 10 hPa (32 km)) und der zo-
nal gemittelten Temperatur im Januar f

ur das QBO-Ost-Sonneneckenminimum-Experiment
dargestellt. Der extratropische Wellenantrieb und die Temperatur sind in hohen Breiten in der
Stratosph

are positiv korreliert (mit einem Maximum in 10 hPa/30 km), w

ahrend man in den
Tropen und Subtropen eine Antikorrelation in den entsprechenden H

ohen ndet. Das Muster
der stratosph

arischen Korrelationen bedeutet, dass man bei einem geringeren extratropischen
Wellenantrieb geringere Temperaturen am Winterpol und h

ohere Temperaturen in den Tropen
und Subtropen bekommt. Diese Temperatur

anderungen lassen sich mit einer Abschw

achung
Abbildung 6.8: Korrelationen zwischen dem extratropischen Wellenantrieb in 60

N und
10 hPa (32 km) im Dezember (als Ma hierf

ur dient die Vertikalkomponente des EP-
Vektors) und der zonal gemittelten Temperatur im Januar von 80

S bis 80

N f

ur das
Sonneneckenminimum-QBO-Ost-Experiment, dargestellt sind nur Korrelationen gr

oer als
0,4, wobei positive Korrelationen in Rot- und negative in Blaut

onen dargestellt sind, Isolinien-
abstand: 0,1.
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der wellengetriebenen MRZ erkl

aren: in hohen Breiten f

uhrt diese zu einer relativen Aufstiegs-
bewegung, die mit adiabatischer Abk

uhlung verbunden ist, und in den Tropen zu einer relativen
Absinkbewegung, die mit einer Erw

armung verbunden ist. In der Mesosph

are ndet man zur
Stratosph

are entgegengesetzte Signale, wodurch sich ein Quadrupol-Muster ergibt. Interessant
sind auch die relativ hohen Korrelationen in der Mesosph

are der S

udhemisph

are (45

S/60 km),
die auf einen interhemisph

arischen Einuss und damit auf eine Modulation des mesosph

ari-
schen Astes der MRZ hindeuten.
Die Korrelationen zeigen, dass der extratropische Wellenantrieb auch im Modell einen Einuss
auf die Temperaturen in der tropischen und subtropischen Stratosph

are hat. Dieser Zusam-
menhang ist sowohl f

ur die in Abb. 6.8 gezeigte Dezember-Januar Korrelation als auch f

ur die
Januar-Januar Korrelation vorhanden, im Februar verschwindet dieser Zusammenhang (nicht
gezeigt). F

ur das QBO Ost-Sonneneckenmaximum-Experiment sind diese Korrelationsmuster
auch vorhanden (nicht gezeigt).
Dieser f

ur die Absolutfelder gezeigte Zusammenhang existiert auch f

ur die Dierenzfelder (Abb.
6.9) und bedeutet, dass

Anderungen des extratropischen Wellenantriebes zwischen Sonnen-
eckenmaximum und -minimum auch anteilig

Anderungen der tropischen und subtropischen
Temperaturen erkl

aren. F

ur eine vollst

andige Erkl

arung der subtropischen Temperaturdieren-
zen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum durch

Anderungen des extratropischen
Wellenantriebes m

ussten die Korrelationen genau eins sein. In Abb. 6.9 ist auerdem eine zeit-
liche Entwicklung der Korrelationen dargestellt, die sehr gut zu den in Abb. 6.4a gezeigten
Temperaturanomalien passt. W

ahrend die Abschw

achung der MRZ im Fr

uhwinter (Dez-Dez)
in der oberen tropischen und subtropischen Stratosph

are stattndet (hier nicht explizit ge-
zeigt), wandert dieser Einuss mit der Zeit in die untere Stratosph

are (Dez-Jan) und ist
dann wieder in der mittleren Stratosph

are (Jan-Jan) zu nden. Die st

arksten Korrelationen
treten f

ur die Kombination Dezember-Januar auf, dort wo in Abb. 6.4a die st

arksten Tempe-
raturdierenzen auftreten. Auch das Quadrupol-Muster der Anomalien passt sehr gut zu dem
Quadrupol-Muster der Temperaturdierenzen und der im Gegensatz zur Stratosph

are statt-
ndenden Verst

arkung der MRZ in den hohen Breiten der mesosph

arischen Nordhemisph

are
(nicht explizit gezeigt). In den mittleren bis hohen Breiten der mesosph

arischen S

udhemisph

are
deuten die hohen Korrelationen wieder auf einen interhemisph

arischen Einuss der

Anderungen
in den hohen Breiten der Winterhemisph

are hin.
Der aus Beobachtungen vermutete Zusammenhang zwischen

Anderungen der extratropischen
Wellenaktivit

at mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus und dekadischen Temperatursigna-
len in der tropischen unteren Stratosph

are kann mit dem Modell f

ur die Monate mit einem
tropischen Temperatursignal (Dezember und Januar, vgl. Abb. 6.4a) best

atigt werden.
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Abbildung 6.9: Wie Abb. 6.8 aber f

ur die Dierenzen zwischen dem Sonneneckenmaximum
und -minimum QBO-Ost-Experiment und a) Dezember-Dezember, b) Dezember-Januar, c)
Januar-Januar.
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Abbildung 6.10: Temperaturdierenz zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum-
Experiment von 90

S bis 90

N und 1000 bis 10 hPa f

ur a) den Juni des QBO-Ost-Experimentes,
b) den Juli des QBO-Ost-Experimentes, c) den Juni des QBO-West-Experimentes, und d) den
Juli des QBO-West-Experimentes; Isolinienabstand: 0,5 K, orange (rot) sind zu 95% (99%)
statistische signikante Gebiete dargestellt.
6.2 Das Sommersignal
In Abschnitt 5.2.4 wurde vermutet, dass

Anderungen auf der jeweiligen Sommerhemisph

are
entweder durch direkte Einstrahlungs

anderungen mit dem 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus
oder

uber

Anderungen der MRZ, welche durch dynamische Wechselwirkungsprozesse auf der
Winterhemisph

are entstehen, hervorgerufen werden. Da das st

arkste beobachtete Sonnensi-
gnal w

ahrend des nordhemisph

arischen Sommers in den Tropen und Subtropen auftritt und
sehr unterschiedlich f

ur die beiden QBO-Phasen ist (vgl. Abb. 2.9), soll an dieser Stelle mit
Abb. 6.10 verdeutlicht werden, dass die Modellexperimente - wie auch bereits f

ur das mittle-
re Sonnensignal diskutiert (Abschnitt 5.2.4) - im Nordsommer nicht in der Lage sind, ein zu
Beobachtungen vergleichbares Signal zu reproduzieren. Der starke s

udhemisph

arische PNJ ver-
hindert eine Modulation des PNJs und der MRZ durch den Sonneneckenzyklus (vgl. Abb. 6.4)
und erkl

art damit in gewisser Weise das geringe Sommersignal, welches sich f

ur das QBO-Ost-
und das QBO-West-Experiment kaum voneinander unterscheidet (Abb. 6.10). Im Juli reichen
die Temperaturdierenzen f

ur das QBO-West-Experiment lediglich um 30

S etwas weiter in die
untere Stratosph

are/obere Troposph

are. Die Dierenzen der geopotentiellen H

ohe in der unte-
ren Stratosph

are (30 hPa, 24 km) (Abb. 6.5 und 6.6) lassen geringf

ugig h

ohere und statistisch
signikantere Geopotentialdierenzen f

ur das QBO-Ost- als f

ur das QBO-West-Experiment
erkennen, was zumindest einen Hinweis in die richtige Richtung gibt. Wie f

ur das mittlere
Sonnensignal gezeigt (Abschnitt 5.2.4), ist das Signal auch w

ahrend des s

udhemisph

arischen
Sommers im QBO-Ost- und QBO-West-Experiment sehr schwach (nicht gezeigt). Dies liegt
vermutlich an dem im Vergleich zu Beobachtungen zu kurzen s

udhemisph

arischen Sommer.
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6.3 Diskussion der Ergebnisse
Wie in diesem Kapitel gezeigt wurde, konnte der aus Beobachtungen bekannte Zusammenhang
zwischen Sonnen- und QBO-Signal im nordhemisph

arischen Winter erstmals mit einem GCM
unter
"
realistischer\ Vorgabe von UV-Strahlungs- und Ozon

anderungen best

atigt werden. Die-
se Ergebnisse stellen eine bedeutende Verbesserung bisheriger Klimamodellstudien dar, welche
die

aquatorialen Winde entweder gar nicht oder nur sehr unzureichend, z. B. nur in der unte-
ren Stratosph

are, ber

ucksichtigten. Die hier vorgestellten Modellexperimente erlauben einige
wichtige Hinweise bez

uglich der Rolle der

aquatorialen Winde f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen
Sonneneckenzyklus auf die hohen Breiten der Winterhemisph

are, welche in Abb. 2.15 noch
mit Fragezeichen behaftet sind.
6.3.1 Erzielte Verbesserungen
Folgende Ergebnisse wurden erreicht:
1. Das Modell reproduziert die in Beobachtungen gefundenen Zirkulationsverh

altnisse bei
bestimmten QBO- und Sonneneckenzyklus-Phasen im nordhemisph

arischen Winter:
warme, gest

orte Winter treten bevorzugt unter Sonneneckenmaximum- und QBO-
West-Bedingungen sowie Sonneneckenminimum- und QBO Ost-Bedingungen auf; kal-
te, ungest

orte Winter ndet man hingegen unter Sonneneckenminimum- und QBO-
West- sowie unter Sonneneckenmaximum- und QBO-Ost-Bedingungen.
2. Die Phase der QBO bestimmt im Modell nur das zeitliche Auftreten des Sonnensignales
im nordhemisph

arischen Winter und best

atigt die aus Beobachtungsdaten vermuteten
Zusammenh

ange.
Diese Ergebnisse stellen eine Verbesserung im Vergleich zu vorangegangenen Modellstudien
mit dem FUB-CMAM dar, welche im Folgenden betrachtet werden.
6.3.2 Vergleich zu anderen FUB-CMAM Experimenten
Die Experimente mit realistischem

aquatorialen Windprol (kwmaeqbof/kwmieqbof, kwmaw-
qbof/kwmiwqbof) werden mit den Ergebnissen der Experimente ohne QBO (kwsomin/kwsomax)
und denen mit einer k

unstlichen QBO-Westphase nur in der unteren Stratosph

are (kwqbo-
max/kwqbomin) verglichen, um daraus Gr

unde f

ur die erzielten Verbesserungen abzuleiten. In
allen Experimenten wurden die gleichen Strahlungs- und Ozon

anderungen vorgegeben. Unter-
schiede zwischen den Experimenten bestehen nur in der Hinzunahme k

unstlicher bzw. realisti-
scherer

aquatorialer Winde.
In Abb. 6.11a ist als Vergleich zu Abb. 6.1 die Nordpoltemperatur f

ur das Experimentenpaar
mit einer k

unstlichen QBO-Westphase nur in der unteren Stratosph

are (kwqbomax/kwqbomin)
f

ur das Sonneneckenmaximum und -minimum dargestellt. In diesem Experimentenpaar ist
der Maximum-Lauf durch niedrigere Temperaturen und geringere Variabilit

at im Vergleich
zum Minimum-Lauf gekennzeichnet und widerspricht dem in Abb. 6.1 dargestellten und da-
mit dem beobachteten Zusammenhang, in welchem eine deutlich unterschiedliche Variabilit

at
f

ur das QBO-West-Experiment unter Sonneneckenmaximum- und Sonneneckenminimum-
Bedingungen auftritt. Das Experimentenpaar ohne QBO (Abb. 6.11b) zeigt ein zum Expe-
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Abbildung 6.11: a) Wie Abb. 6.1 nur f

ur die Sonneneckenmaximum (schwarz) und -
minimum-Experimente (wei) mit k

unstlicher QBO-Westphase nur in der unteren Stratosph

are
(kwqbomax/kwqbomin). b) wie a) nur f

ur das Experimentenpaar ohne vorgegebene QBO (kw-
somin/kwsomax).
rimentenpaar mit einer k

unstlichen QBO-Westphase nur in der unteren Stratosph

are

ahn-
liches Signal. Das Signal ist f

ur das QBO-West-Experiment jedoch deutlich st

arker und das
Sonneneckenmaximum-Experiment ist k

alter als das Sonneneckenminimum-Experiment. Auf
die Gleichheit der Resultate dieser Experimentenpaare wurde bereits am Ende von Kapitel 4
bei der Darstellung der Jahresmittel der Temperaturdierenzen hingewiesen (Abb. 4.5).
Oensichtlich f

uhrt eine Hinzunahme einer (k

unstlichen) QBO-Westphase nur in der unteren
Stratosph

are nicht zu der gew

unschten Antwort des Modells auf die vorgegebenen Strahlungs-
und Ozon

anderungen. Abb. 6.12a zeigt die vertikale Struktur des Modellsignales f

ur dieses
Experimentenpaar. Der PNJ ist im gesamten Winter (November-Mai) ununterbrochen im
Sonneneckenmaximum- st

arker als im Sonneneckenminimum-Experiment, wobei maximale
Winddierenzen wieder auf die hohen Breiten beschr

ankt sind. Die Konzentration der st

arksten
Dierenzen auf hohe Breiten passt qualitativ zum Verhalten des QBO-West-Experimentes in
Abb. 6.4d. Die Dierenzen in Abb. 6.12a sind statistisch nicht signikant und in den Subtropen
der oberen Stratosph

are ist kein Westwind-Initialsignal sichtbar. Das
"
typische\ Sonnensignal
wird in diesem Experiment vermutlich unterdr

uckt (vgl. Abschnitt 6.3.3). Stattdessen

ahneln
die auftretenden Dierenzen denen im Experimentenpaar ohne QBO (Abb. 6.12b), sind jedoch
deutlich verst

arkt und halten l

anger an.
Die Hinzunahme einer QBO nur in der unteren Stratosph

are f

uhrt oensichtlich zu einer
zus

atzlichen dynamischen Antwort des Modells, welche allerdings erst in die richtige, d.h. zu
Beobachtungen vergleichbare, Richtung geht, wenn

aquatoriale Winde

uber die gesamte Stra-
tosph

are ber

ucksichtigt werden. Erst die Hinzunahme von realistischeren Winden auch in der
oberen Stratosph

are
"
verhalf\ dem Sonnensignal im Modell wirksam zu werden. Dies ist ein
weiterer Hinweis darauf, dass die Implementierung realistischerer

aquatorialer Windprole

uber
die gesamte H

ohe der Stratosph

are entscheidend zu einer realistischeren Repr

asentation des
Sonnensignales beigetragen hat.
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Abbildung 6.12: Wie Abb. 6.4b nur f

ur a) das Experiment mit k

unstlicher QBO-Westphase
in der unteren Stratosph

are (kwqbomax-kwqbomin) und b) f

ur das Experiment ohne QBO
(kwsomax-kwsomin), welches am GRIPS-Vergleich beteiligt war (vgl. auch Abb. 2.14 FUB),
Isolinienabstand: 2 m/s, statistisch signikante Gebiete sind farbig dargestellt.
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6.3.3 Die Verbesserung der Windklimatologie
Im Folgenden wird diskutiert und gezeigt, inwiefern sich die Windklimatologie durch die Hin-
zunahme realistischerer

aquatorialer Windprole verbessert hat und warum und wie das zu
einer besseren Repr

asentation des Sonnensignales im Modell gef

uhrt hat. Dazu wird zuerst die
Auspr

agung der SAO f

ur die verschiedenen Experimente mit dem FUB-CMAM untersucht.
Die SAO
Im Abschnitt 3.4 sind bereits kurz die St

arken und Schw

achen des Modells diskutiert wor-
den. Das FUB-CMAM hat gegen

uber anderen Modellen den entscheidenden Vorteil, dass eine
modellinterne SAO existiert, deren Repr

asentation durch die Implementierung realistischerer

aquatorialer Windprole sogar noch verbessert werden konnte (vgl. Abschnitt 3.3.3). Ein Ver-
gleich der modellinternen SAO-Repr

asentationen f

ur die verschiedenen hier vorgestellten Expe-
rimente des FUB-CMAMs mit den Beobachtungen ist in Abb. 6.13 f

ur die Stratopausenregion
(1 hPa/48 km) dargestellt. Zu beachten ist, dass die Beobachtungen aufgrund der K

urze der
zur Verf

ugung stehenden Daten nicht nach QBO- oder Sonneneckenzyklus-Phasen unterteilt
wurden. Es geht vielmehr um die qualitative

Ubereinstimmung zwischen der beobachteten und
der modellierten SAO. Im Vergleich zu Beobachtungen fallen gleich mehrere Unterschiede in
der SAO-Repr

asentation der einzelnen Experimente auf. Die SAO wird von den Experimenten
mit realistischen Windprolen, welche ein
"
typisches\ Sonnensignal im nordhemisph

arischen
Winter simulieren, am besten repr

asentiert (Abb. 6.13d,e). Die SAO-Amplitude ist insgesamt
mit Beobachtungen vergleichbar. Zum Zeitpunkt der beobachteten SAO-Westphasen (Okto-
ber/November und April/Mai) treten schwache Ostwinde bzw. sogar schwache Westwinde auf
und zum Zeitpunkt der SAO-Ostphasen (Januar/Februar und Juni/Juli) Ostwinde ({10 bis
{20 m/s). Das Experiment ohne QBO, welches am GRIPS-Vergleich beteiligt war und nur ein
sehr schwaches Signal zeigte, unterscheidet sich von den Experimenten mit realistischen Wind-
prolen durch st

arkere Ostwinde ({30 bis {40 m/s) zum Zeitpunkt der SAO-Ostphase (Abb.
6.13b). Das Experiment mit einer k

unstlichen QBO-Westphase in der unteren Stratosph

are,
welches ein zum Experiment ohne QBO vergleichbares, aber deutlich st

arkeres Signal zeigte
und damit den Beobachtungen widerspricht, simuliert die SAO im Vergleich zu Beobachtun-
gen am schlechtesten (Abb. 6.13c). Zum Zeitpunkt der beobachteten SAO-Westphasen treten
starke Ostwinde auf (bis zu {30 m/s).
Der gr

ote Unterschied zwischen den Experimenten tritt in der SAO-Repr

asentation im Fr

uhwin-
ter (Oktober/November) auf, wenn sich die SAO in Beobachtungen in ihrer Westphase be-
ndet, und sowohl in Beobachtungen als auch in den Experimentenpaaren mit realistischen

aquatorialen Winden ein Sonneninitialsignal auftritt. Im November ndet man beispielsweise in
Beobachtungen schwache Westwinde, die am ehesten von den beiden Experimenten mit rea-
listischen

aquatorialen Windprolen erreicht werden (Abb. 6.13a,d,e). Das Experiment ohne
QBO ist durch relativ starke Ostwinde ({20 m/s) (Abb. 6.13b) und das Experiment mit k

unst-
licher QBO-Westphase durch sehr starke Ostwinde ({30 m/s) gekennzeichnet (Abb. 6.13c).
Dieser Vergleich legt den Schluss nahe, dass zu starke Ostwinde in der oberen tropischen Stra-
tosph

are ein Sonneninitialsignal im Fr

uhwinter und damit das Auftreten von Stratosph

aren-
erw

armungen in den hohen Breiten im Sp

atwinter unterdr

ucken. Die Modellexperimente zei-
gen, dass die SAO ein wichtiger Aspekt f

ur die Simulation des Sonnensignales ist. Sie betonen
auerdem, dass die SAO f

ur eine insgesamt realistischere Simulation der Klimatologie in den
Modellen ben

otigt wird.
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Abbildung 6.13: Zeitreihe des zonal gemittelten zonalen Windes in m/s am

Aquator f

ur a)
die SPARC-Klimatologie (1992-1997), b) die Sonneneckenminimum-Experimente (gemittelt
von 2,8

S bis 2,8

N) von Juli bis Juni im Stratopausenniveau (1 hPa/48 km) ohne QBO, c)
mit k

unstlicher QBO-Westphase nur in der unteren Stratosph

are, d) realistisches Windprol
mit einer QBO-Ostphase und e) einer QBO-Westphase in der unteren Stratosph

are. Ostwinde
sind blau gef

arbt.
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6.3.4 Die SAO-Auspr

agung, das Westwind-Initialsignal und der sub-
tropische Strahlstrom
F

ur die Experimente mit realistischen

aquatorialen Windprolen wird nun die Abh

angigkeit
der SAO-Amplitude von solaren Einstrahlungs

anderungen, die unterschiedliche Auspr

agung
des Westwind-Initialsignales im QBO-Ost- und QBO-West-Experiment, sowie die im Vergleich
zu Beobachtungen zu geringe Variabilit

at in den Subtropen untersucht.
Die Auspr

agung der SAO in Abh

angigkeit von solaren Einstrahlungs

anderungen
Sowohl f

ur das Sonneneckenmaximum- als auch f

ur das Sonneneckenminimum-Experiment
erfolgte die Anpassung an die in Abb. 3.12 dargestellten

aquatorialen Windprole in gleicher Art
und Weise. Daher kann man davon ausgehen, dass

Anderungen im

aquatorialen zonal gemit-
telten zonalen Wind entweder auf diese solaren Einstrahlungs

anderungen oder aber auf interne
Modellvariabilit

at zur

uckzuf

uhren sind. Abb. 6.14 zeigt die unterschiedliche jahreszeitliche Ent-
wicklung des

aquatorialen Windproles zwischen dem Sonneneckenmaximum und -minimum
f

ur das QBO-Ost- (Abb. 6.14c) und das QBO-West-Experiment (Abb. 6.14d). Grunds

atzlich
treten f

ur das QBO-Ost-Experiment gr

oere Unterschiede als f

ur das QBO-West-Experiment
auf, welche sich auf einen H

ohenbereich von 50 bis 60 km (1-0,1 hPa), den Bereich der
SAO (vgl. Abb. 6.14a,b), konzentrieren. F

ur das QBO-Ost-Experiment ist die Amplitude der
SAO im Sonneneckenmaximum st

arker als im Sonneneckenminimum, wobei der st

arkste
signikante Einuss im Oktober (Zeitpunkt der SAO-Westphase) und Januar (Zeitpunkt der
SAO-Ostphase) auftritt (Abb. 6.14a und Abb. 6.14c). F

ur das QBO-West-Experiment ist die
Verst

arkung der SAO-Amplitude bzw. sogar eine leichte Abschw

achung im Oktober sehr viel
geringer und statistisch nicht signikant.
Die Unterschiede zwischen dem QBO-Ost- und dem QBO-West-Experiment in der SAO-
Auspr

agung in Abh

angigkeit vom Sonneneckenzyklus k

onnten mit der unterschiedlichen Aus-
pr

agung der SAO zusammenh

angen (Abb. 6.14a,b). F

ur das QBO-West-Experiment reichen
die Westwinde weiter in die obere Stratosph

are, w

ahrend sie f

ur das QBO-Ost-Experiment ein
Maximum in 65 km H

ohe (0,1 hPa) aufweisen. Die unterschiedliche Auspr

agung der SAO
im QBO-Ost- und QBO-West-Experiment unabh

angig von solaren Einstrahlungs

anderungen
(Abb. 6.14a,b) h

angt vermutlich mit unterschiedlichen Ausbreitungsbedingungen f

ur (tropi-
sche) Wellen zusammen. Indem nur der zonal gemittelte zonale Wind relaxiert wurde, kann
eine Ausbreitung von den tropischen Wellen (Abweichungen vom zonalen Mittel) stattnden,
die im Modell aufgel

ost werden. Die tropischen Wellen, die sich vertikal in die Stratosph

are
ausbreiten, sind f

ur die Anregung der SAO wichtig. Je nachdem welche Winde in der unteren
Stratosph

are herrschen (QBO Ost oder QBO West)

andern sich die Ausbreitungsbedingun-
gen f

ur die Wellen und beeinussen die Auspr

agung der SAO. Um hier genauere Aussagen zu
treen, m

usste man allerdings das Wellenspektrum sowie die Ver

anderung des Grundstromes
durch die Dissipation der tropischen Wellen untersuchen.
Vergleicht man den Jahresgang der Dierenzen der kurzwelligen Erw

armungsraten zwischen
Sonneneckenmaximum und -minimum f

ur die beiden QBO-Experimente am

Aquator mit dem
Jahresgang der Temperaturdierenzen (Abb. 6.14e,f), stellt man fest, dass sich die maximale
Dierenz der kurzwelligen Erw

armungsraten im Januar an der

aquatorialen Stratopause ben-
det (nicht gezeigt), w

ahrend man dort mehrere Maxima der Temperaturdierenzen ndet. Das
bedeutet, dass der direkte Strahlungseekt, der f

ur beide Experimente gleich ist, die

Anderun-
gen in der SAO-Auspr

agung alleine nicht erkl

aren kann. Zus

atzlich best

atigen die Unterschiede
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Abbildung 6.14: Zeitreihen der Monatsmittel des zonal gemittelten zonalen Windes am

Aqua-
tor (gemittelt von 2,8

S bis 2,8

N) in m/s von Juli bis Juni

uber den gesamten Modellh

ohenbe-
reich f

ur a) das Sonneneckenminimum-QBO-Ost-Experiment, b) das Sonneneckenminimum-
QBO-West-Experiment (Isolinienabstand: 5 m/s), c) die Dierenz zwischen Sonneneckenma-
ximum und -minimum des QBO-Ost-Experimentes und d) die Dierenz zwischen Sonnen-
eckenmaximum und -minimum des QBO-West-Experimentes (Isolinienabstand: 1 m/s, sta-
tistisch signikante Gebiete sind farbig dargestellt), e) wie c) nur f

ur die Dierenz der zonal
gemittelten Temperatur (Isolinienabstand: 0,5 K), f) wie d) f

ur die Dierenz der zonal gemit-
telten Temperatur.
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der Temperaturdierenzen f

ur das QBO-Ost- und das QBO-West-Experiment (Abb. 6.14e,f)
die Unterschiede der Winddierenzen (Abb. 6.14c,d), welche im QBO-Ost-Experiment st

arker
als im QBO-West-Experiment sind. F

ur das QBO-West-Experiment treten die st

arksten Tem-
peraturdierenzen im Vergleich zum QBO-Ost-Experiment vom

Aquator verschoben auf (vgl.
Abb. 6.4a,c) und erkl

aren in gewisser Weise die schw

acheren Temperatur- und Windsignale
f

ur dieses Experiment am

Aquator.
Diese im Modell gefundene unterschiedliche Auspr

agung des SAO-Amplituden in Abh

angig-
keit von den solaren Einstrahlungs

anderungen (st

arkere SAO-Amplitude im Sonneneckenma-
ximum) stimmt beispielsweise mit Beobachtungen von Nastrom und Belmont (1980)

uberein,
welche unter Sonneneckenmaximum-Bedingungen eine st

arkere Amplitude w

ahrend der SAO-
Westphasen beobachteten. Bisher gibt es aber keine Studie, welche die Beeinussung der SAO-
Amplituden in Abh

angigkeit von der Phase des Sonneneckenzyklus und der QBO untersucht
hat. Im Modell zeigte sich f

ur das QBO-West-Experiment die Verst

arkung der SAO-Amplitude
nicht so deutlich wie im QBO-Ost-Experiment. Die im Modell gefundenen Zusammenh

ange
k

onnen nicht mit anderen Studien verglichen werden.
Abbildung 6.15: Zeitreihen der Dierenzen des zonal gemittelten zonalen Windes in m/s in
20

N von Juli bis Juni

uber den gesamten Modellh

ohenbereich f

ur a) das QBO-Ost-Experiment
und b) das QBO-West-Experiment, Isolinienabstand: 0,5 m/s, statistisch signikante Gebiete
sind farbig gekennzeichnet.
Die Auspr

agung des Westwind-Initialsignales
In Abschnitt 6.1.2 (Abb. 6.4) ist bereits daraufhingewiesen worden, dass sich das in beiden Ex-
perimenten auftretendeWestwind-Initialsignal im Oktober und November zum Teil durch einen
direkten Strahlungseinuss erkl

aren l

asst. In Abb. 6.15 ist die Zeitreihe der Dierenzen des zo-
nal gemittelten zonalen Windes in einer Breite von 20

N, in der das Westwind-Initialsignal
im Oktober/November auftauchte (vgl. Abb. 6.4b,d), f

ur das QBO-Ost- und das QBO-
West-Experiment dargestellt. Deutlich erkennt man die statistisch signikanten Westwind-
Initialsignale im Oktober des QBO-Ost- (3,5 m/s in 55 km H

ohe) und im November des
QBO-West-Experimentes (4,5 m/s in 60 km H

ohe). Bemerkenswert ist hier, dass die st

arkeren
Dierenzen im QBO-West-Experiment in 20

N auftreten, am

Aquator waren sie f

ur das QBO-
Ost-Experiment st

arker (Abb. 6.14c,d). Dies passt zu den Temperaturdierenzen im QBO-
West-Experiment, welche vom

Aquator in Richtung h

ohere Breiten verschoben sind (Abb.
6.4c).
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Abbildung 6.16: Dierenz des zonal gemittelten zonalen Windes zwischen der mittleren QBO-
West- und der mittleren QBO-Ostphase von 20

S bis 80

N und 0-80 km H

ohe (1000-0,01 hPa)
f

ur a) den Oktober und b) den November, Isolinienabstand: 3 m/s, negative Dierenzen sind
blau gef

arbt.
Die unterschiedliche St

arke und das unterschiedliche zeitliche Auftreten desWestwind-Initialsig-
nales in den beiden QBO-Experimenten sollen nun weiter untersucht werden.
Dazu ist in Abb. 6.16 die Dierenz zwischen einer mittleren QBO-Westphase und einer mitt-
leren QBO-Ostphase in der unteren Stratosph

are im Oktober und November dargestellt. Daf

ur
wurde

uber die beiden Phasen des Sonneneckenzyklus gemittelt: QBOWest=(maxW+minW)/2
und QBO Ost=(maxE+minE)/2, so wie in Kapitel 5 die QBO erst einmal herausgemittelt
wurde. Die Dierenz zwischen einer mittleren QBO-West- (QBO-Ost-) und einer mittleren
QBO-Ostphase (QBO-Westphase) entspricht am

Aquator der vertikalen Struktur bei einer
QBO-Westphase (QBO-Ostphase) in der unteren tropischen Stratosph

are. Besonders aual-
lend ist die bereits mehrfach angesprochene
"
Sandwichstruktur\ am

Aquator, die im Oktober
bei einer mittleren QBO-Westphase in der unteren Stratosph

are durch die dreilagige Abfolge
von West-Ost-West (Abb. 6.16a) und bei einer mittleren QBO-Ostphase durch die Abfolge Ost-
West-Ost gekennzeichnet ist (zu Abb. 6.16a invers). Noch ausgepr

agter ist diese Struktur im
November (Abb. 6.16b). Neben der vertikalen Struktur am

Aquator, ist auch die Erstreckung
der Dierenzen in die subtropischen und mittleren Breiten der Nordhemisph

are bemerkenswert.
F

ur die QBO-Westphase erstrecken sich im Oktober (Abb. 6.16a) die negativen Dierenzen
von der

aquatorialen mittleren Stratosph

are polw

arts von 20

N bis in die obere Stratosph

are
und in die Mesosph

are der mittleren und hohen Breiten. In diesem Gebiet kommt es daher in
der QBO-Westphase (QBO-Ostphae) zu einer Abschw

achung (Verst

arkung) des Westwind-
Initialsignales (vgl. Abb. 5.6b,d und Abb. 6.15). Im Oktober erkl

art diese unterschiedliche
Auspr

agung der Hintergrundstr

omung f

ur eine QBO-Ost- und eine QBO-Westphase in der
unteren Stratosph

are folglich unter anderem die unterschiedliche Auspr

agung des Westwind-
Initialsignales in den beiden QBO-Experimenten (vgl. Abb. 6.4b,d). Dieser im Modell gefundene
Zusammenhang wurde bereits aus Beobachtungen abgeleitet und ist schematisch in Abb. 2.17
dargestellt (K. Kodera, pers

onliche Mitteilung, 2002).
Im November passen die positiven Winddierenzen in 55 km H

ohe und zwischen 10

und
30

N bei einer QBO-Westphase in der unteren Stratosph

are zu dem st

arkeren Initialsignal
zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum im QBO-West- im Vergleich zum QBO-Ost-
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Experiment. Die unterschiedliche Auspr

agung der Windsignale in der tropischen/subtropischen
oberen Stratosph

are/unteren Mesosph

are zwischen QBO-Ost- und West-Experiment ist sehr
gut in Abb. 6.4b und Abb. 6.4d zu sehen.
Abbildung 6.17: Absolutfeld der Divergenz des EP-Vektors f

ur das Sonneneckenminimum-
Experiment (farbig), die Dierenz des Divergenzfeldes zwischen Sonneneckenmaximum- und
Sonneneckenminimum-Experiment (Isolinienabstand: 0,2 m/s/d) f

ur a) Oktober des QBO-
Ost-Experimentes, b) Oktober des QBO-West-Experimentes, c) wie b) nur f

ur den November,
d) wie b) nur f

ur den November.
Wenn die Hintergrundstr

omung in den beiden QBO-Phasen durch die unterschiedliche ver-
tikale Struktur am

Aquator verschieden ist, hat dies einen Einuss auf die Welle-Grundstrom-
Wechselwirkung. Der Zusammenhang zwischen den unterschiedlichen Westwind-Initialsignalen
im Oktober/November der beiden QBO-Experimente und den Ausbreitungsbedingungen f

ur
planetarische Wellen wird anhand von Abb. 6.17 untersucht. Im QBO-West-Experiment n-
det im Gegensatz zum QBO-Ost-Experiment bereits im Oktober eine signikant unterschiedli-
che Welle-GrundstromWechselwirkung zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum statt
(Abb. 6.17a,b). W

ahrend man im QBO-Ost-Experiment im Oktober (Abb. 6.17a) eine schwa-
che relative Beschleunigung in der subtropischen oberen Stratosph

are genau in dem Bereich des
Westwind-Initialsignales ndet, ist f

ur das QBO-West-Experiment eine relative Abschw

achung
zu nden (Abb. 6.17b), die zu dem geringeren Westwind-Initialsignal passt (Abb. 6.4d). Erst
im November (Abb. 6.17c) bekommt man auch f

ur das QBO-West-Experiment ein Maximum
der relativen Beschleunigung in 20

N und 55 km H

ohe, welches zu der Verst

arkung der West-
windanomalie in diesem Monat passt. Oensichtlich f

uhrt die unterschiedliche Wechselwirkung
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zwischen Wellen und Grundstr

omung in den beiden QBO-Experimenten zu einer unterschied-
lichen Auspr

agung des Westwind-Initialsignales.
W

ahrend man im Oktober des QBO-Ost-Experimentes eine relative Beschleunigung der Grund-
str

omung im Bereich des Westwind-Initialsignales ndet, ist im November

aquatorw

arts von
20

N und 55 km H

ohe eine relative Abschw

achung und eine relative Beschleunigung in Rich-
tung hohe Breiten, sowie eine starke Beschleunigung in mittleren bis hohen Breiten zu nden.
Dies passt zu den Winddierenzen in Abb. 6.4b, welche negativ

aquatorw

arts von 20

N und
positiv polw

arts sind. Die relative Konvergenz (Abschw

achung) in den Tropen und die re-
lative Divergenz (Beschleunigung) in hohen Breiten f

uhrt im QBO-Ost-Experiment zu der
Verlagerung der Westwinddierenz von Oktober bis November in die hohen Breiten. F

ur das
QBO-West-Experiment tritt dies einen Monat sp

ater auf (nicht gezeigt).
Zusammenfassend l

asst sich feststellen, dass das Westwind-Initialsignal durch eine Kombi-
nation verschiedener Faktoren entsteht. Zum einen ist der direkte Temperatureinuss (Strah-
lungseinuss) f

ur die Auspr

agung des Signales im Oktober wichtig (Abb. 6.4), zum anderen
spielt aber auch die Hintergrundstr

omung, die f

ur die beiden QBO-Phasen unterschiedlich ist,
eine wichtige Rolle (Abb. 6.16). Schlielich f

uhrt die unterschiedliche Grundstr

omung im QBO-
West- und QBO-Ost-Experiment zu einer unterschiedlichenWelle-Grundstrom-Wechselwirkung
(Abb. 6.17), die zu der unterschiedlichen Auspr

agung des Initialsignales beitr

agt. Die Wande-
rung des Westwindsignales von den Tropen und Subtropen in die mittleren und hohen Breiten
ndet in beiden QBO-Phasen durch eine Grundstrom-Welle-Wechselwirkung statt. F

ur das
QBO-Ost-Experiment ndet dies von Oktober bis November (Abb. 6.17a,c), f

ur das QBO-
West-Experiment von November bis Dezember (nicht explizit gezeigt) statt. Mit diesen Er-
gebnissen k

onnen erstmals Vermutungen aus Beobachtungen best

atigt werden (K. Kodera,
pers

onliche Mitteilung, 2002).
Die unterschiedliche Auspr

agung der SAO im Sonneneckenmaximum und -minimum k

onnte
mit dem Westwind-Initialsignal im Zusammenhang stehen. W

ahrend das Westwindsignal f

ur
das QBO-Ost-Experiment zu der Verst

arkung der SAO-Westphase (Abb. 6.14c) in diesem
Monat passt und diese Anomalie in Abb. 6.4b auch eine signikante Verbindung zwischen
tropischen und subtropischen Breiten zeigt, ist dieser Zusammenhang f

ur das QBO-West-
Experiment, in dem sogar ein leichte Abschw

achung der SAO-Westphase (Abb. 6.14d) zu
erkennen ist, nicht gegeben. Der von Hood (2003) vermutete Zusammenhang zwischen der
Verst

arkung der Amplitude w

ahrend der SAO-Westphase im Fr

uhwinter unter Sonnenecken-
maximum-Bedingungen und dem subtropischen Westwind-Initialsignal best

atigt sich im Modell
f

ur das QBO-Ost- jedoch nicht f

ur das QBO-West-Experiment.
Es sollte an dieser Stelle noch einmal hervorgehoben werden, dass das Auftreten der Initialsig-
nale f

ur beide Experimente auf eine insgesamt realistischere Repr

asentation der SAO zur

uck-
zuf

uhren ist (vgl. Abschnitt 6.3.3). Erst durch diese realistischere Repr

asentation wurde das
Sonneninitialsignal
"
sichtbar\. Die Amplitude der SAO-Westphase ist im Vergleich zu Beob-
achtungen im Modell allerdings immer noch um etwa 10 m/s zu schwach und k

onnte damit
ein Grund f

ur das im Vergleich zu Beobachtungen schw

achere Initialsignal im Modell sein. Ein
weiterer Grund f

ur das zu schwache Initialsignal k

onnte im Zusammenhang mit dem subtropi-
schen stratosph

arischen Strahlstrom stehen, auf welchen nun etwas genauer eingegangen wird.
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Abbildung 6.18: Zeitreihe der Monatsmittel des zonal gemittelten zonalen Windes in m/s f

ur
die einzelnen Modelljahre in 35

N und einer H

ohe von 0,3 hPa (53 km) von September bis April
f

ur die Sonneneckenmaximum- (oben) und die Sonneneckenminimum-Experimente (unten)
f

ur das QBO-Ost- (links) und das QBO-West-Experiment. Die Abbildung ist in Anlehnung an
Fig. 4 aus Kodera et al. (2003) erstellt worden, Jahre mit st

arkeren Winden sind in rot und
Jahre mit schw

acheren Winden in blau dargestellt.
Der stratosph

arische subtropische Strahlstrom
Obwohl man durch die Hinzunahme von realistischeren

aquatorialen Windprolen auch ei-
ne Verbesserung der subtropischen Windklimatologie erh

alt (vgl. Abschnitt 3.4, Abb. 3.16),
ist gerade die Variabilit

at im Bereich der subtropischen (oberen) Stratosph

are im Vergleich
zu Beobachtungen immer noch zu gering. Dies gilt sowohl f

ur die QBO-Ost- als auch f

ur die
QBO-West-Experimente. In den Beobachtungen ndet man im Fr

uhwinter einen subtropischen
Strahlstrom in der oberen Stratosph

are (vgl. z. B. Abb. 3.15), der durch eine hohe Variabilit

at
gekennzeichnet ist, die sich im Laufe des Winters in die hohen Breiten in die Region des PNJs
verlagert. Im Modell ndet aufgrund des starken, nicht zum

Aquator geneigten PNJs die gr

ote
Variabilit

at in hohen Breiten statt (Abschnitt 3.4).
Abb. 6.18 zeigt die Problematik der zu geringen subtropischen Variabilit

at f

ur die QBO-Ost-
und West-Experimente sowie deren Abh

angigkeit von der Phase des Sonneneckenzyklus. In
Beobachtungen treten in dem in Abb. 6.18 gezeigten Bereich im November und Dezember
Windgeschwindigkeiten von 50{100 m/s f

ur die Sonneneckenmaximum- und 30{70 m/s f

ur
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die Sonneneckenminimumjahre auf (Kodera et al., 2003). Diese starke Variabilit

at ist an ei-
nem Anstieg der Standardabweichung erkennbar (nicht gezeigt) und f

allt mit dem Zeitpunkt
zusammen, an dem die gr

oten Unterschiede zwischen Maximum und Minimum auftreten. Im
Modell treten im Vergleich zu den Beobachtungen deutlich geringere Windgeschwindigkeiten
auf, die die allgemein geringere Variabilit

at sowie das Fehlen eines
"
richtigen\ subtropischen
Strahlstromes in diesem Bereich zeigen. Anhand der Standardabweichung (nicht gezeigt) er-
kennt man ebenfalls die im Vergleich zu Beobachtungen zu geringe Variabilit

at in diesem
Bereich.
In Abb. 6.18 erkennt man, dass die aus Beobachtungen abgeleitete st

arkere Auspr

agung der
subtropischen Winde im Sonneneckenmaximum (vgl. Abb. 2.18) im Modell zumindest f

ur die
QBO-Ostphase zu erkennen ist (Abb. 6.18 links). ImMittel werden im Sonneneckenmaximum-
Experiment des QBO-Ost-Laufes h

ohere Windgeschwindigkeiten (18{50 m/s) als im Son-
neneckenminimum (5{40 m/s) erreicht. Zusatzlich k

onnen im Sonneneckenmaximum zwei
Zust

ande der subtropischen Winde vergleichbar zu Beobachtungen ausgemacht werden. In
einigen Jahren verst

arken sich die Winde bis zum November und erreichen h

ohere Wind-
geschwindigkeiten (rot gekennzeichnet), w

ahrend das Windmaximum in den anderen Jahren
bereits im Oktober auftritt und von dort kontinuierlich abnimmt (blau gekennzeichnet). Im
Sonneneckenminimum nimmt die Windgeschwindigkeit in allen Jahren bis auf ein Jahr von
Oktober an ab. F

ur die QBO-West-Experimente sind diese in Beobachtungen (f

ur ein mittleres
Sonnensignal) gefundenen Zust

ande nicht mehr ganz so deutlich (Abb. 6.18 rechts). Im Son-
neneckenminimum scheinen die Winde st

arker als im -maximum zu sein und die beiden Phasen
von st

arkeren und schw

acheren Winden (rot und blau gekennzeichnet) sind nicht mehr so klar
voneinander getrennt. Auch hierbei ist wieder anzumerken, dass es kaum Untersuchungen f

ur
die Unterschiede zwischen den beiden QBO-Phasen in Abh

angigkeit vom Sonneneckenzyklus
anhand von Beobachtungsdaten gibt und ein Vergleich daher nicht m

oglich ist. Es gibt jedoch
Hinweise aus Beobachtungen, dass die Beeinussung des subtropischen Strahlstromes f

ur die
QBO-Ostphase st

arker als f

ur die QBO-Westphase ausgepr

agt ist (Kodera, 2001, pers

onliche
Mitteilung), was in gewisser Hinsicht zu den im Modell gefundenen Ergebnissen passt.
6.4 Zusammenfassung der wichtigsten Ergebnisse
In diesem Abschnitt sind die verschiedenen Faktoren, welche zu einer Verbesserung der Wind-
klimatologie im Modell gef

uhrt haben, diskutiert worden. Auerdem ist ausf

uhrlich dargestellt
worden, wie diese Verbesserungen zu einer besseren Repr

asentation des Sonnensignales im
Modell gef

uhrt haben. Die wichtigsten Ergebnisse der Diskussion werden noch einmal zusam-
mengefasst:
 Die in Beobachtungs- und mechanistischen Modellstudien gezeigte Wichtigkeit der Win-
de in der oberen Stratosph

are f

ur die nordhemisph

arische Winterentwicklung konnte
erstmals mit einem GCM best

atigt werden.
 Die SAO ist f

ur die Simulation eines Sonnensignales im Modell entscheidend.
 Eine realistischere Repr

asentation der SAO wird in den Modellen daher allgemein f

ur
realistischere Simulationen ben

otigt.
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 Die Auspr

agung des Westwind-Initialsignales ist eine Kombination aus direktem Strah-
lungssignal und Hintergrundstr

omung sowie Welle-Grundstrom-Wechselwirkungen und
ist f

ur das QBO-Ost- und das QBO-West-Experiment unterschiedlich.
 Die Unterschiede der Welle-Grundstrom-Wechselwirkung zwischen Sonneneckenmaxi-
mum und -minimum f

uhren zu einer Verlagerung des Signales in die hohen Breiten. Dies
ndet f

ur beide QBO-Phasen statt, ist aber zeitlich um einen Monat verschoben.
 Das im Vergleich zu Beobachtungen zu geringe Signal in subtropischen Breiten l

asst sich
mit der geringeren Variabilit

at des subtropischen Strahlstromes im Modell erkl

aren.
Die hier erzielten Ergebnisse stellen eine erhebliche Verbesserung bisheriger Klimamodellstu-
dien dar und geben erstmals Hinweise auf die zugrunde liegenden Prozesse, welche zu einem
Sonnensignal in Kombination mit der QBO f

uhren. Auerdem geben sie wichtige Hinweise,
welche Prozesse in zuk

unftigen Modellstudien ber

ucksichtigt bzw. verbessert werden sollten.
Die Ergebnisse der Kapitel 5 und 6 haben sehr deutlich gezeigt, dass der 11-j

ahrige Sonnen-
eckenzyklus neben den direkten Eekten in der oberen Stratosph

are auch indirekte Eekte in
der unteren Stratosph

are zur Folge hat, deren Einuss auf die Troposph

are bereits an mehreren
Stellen angemerkt und im nun folgenden Kapitel n

aher betrachtet wird.

Kapitel 7
Das Signal in der Troposph

are
In diesem Kapitel soll untersucht werden, ob es in den Modellexperimenten, welche eine bessere

Ubereinstimmung mit Beobachtungen in der Stratosph

are zeigen, auch (signikante) Signale in
der Troposph

are gibt. Dann k

onnte die

Ubertragung des Sonnensignales von der Stratosph

are
in die Troposph

are ansatzweise erkl

art werden (vgl. Abb. 2.15). Die Untersuchungen bleiben
qualitativ, da die Modellexperimente mit klimatologischen Meeresober

achentemperaturen in-
tegriert wurden. Diese waren f

ur alle Experimente gleich und reduzieren so die Variabilit

at
am unteren Modellrand von vornherein. Auf einen genauen Vergleich mit Beobachtungen wird
verzichtet, da auerdem die in Beobachtungen gefundenen starken Signale im nordhemisph

ari-
schen Sommer im Modell nicht wiedergegeben werden und sich deswegen kein Signal bis in die
Troposph

are fortpanzen kann. Es erfolgt eine Analyse des Zusammenhanges zwischen stra-
tosph

arischen und troposph

arischen Sonnensignalen f

ur die Monate des nordhemisph

arischen
Winters, die die st

arksten Signale in der Stratosph

are zeigten.
7.1 Ein Sonnensignal in der Troposph

are?
Bereits an mehreren Stellen wurde in den Kapiteln 5 und 6 daraufhingewiesen, dass die stra-
tosph

arischen Anomalien des Sonnensignales im nordhemisph

arischen Winter bis in die Tro-
posph

are hineinreichen. Betrachtet man das globale Jahresmittel der Temperaturdierenzen
zwischen dem mittleren Sonneneckenmaximum und -minimum (Abb. 7.1), so f

allt als erstes
das starke Temperatursignal von +1 K an der Stratopause auf, welches bereits ausf

uhrlich
in Kapitel 5 diskutiert wurde. In der Mesosph

are bekommt man ein, wenn auch schwaches,
negatives Signal. F

ur die Troposph

are sind keine bzw. verschwindend geringe Unterschiede
auszumachen. Wie im Folgenden gezeigt werden wird, bekommt man aber in der Troposph

are
deutliche Signale, wenn man r

aumliche und jahreszeitliche Dierenzen betrachtet. Das be-
deutet, dass globale Jahresmittel nur f

ur solche Signale aussagekr

aftig sind, die keine starke
r

aumliche und jahreszeitenabh

angige Struktur besitzen.
In Kapitel 6 wurde gezeigt, dass das mittlere Sonnensignal und das Signal f

ur die QBO-
Ost-Experimente sehr

ahnlich verlaufen, weswegen im Folgenden nur die troposph

arischen
Signale f

ur die QBO-Ost-Experimente gezeigt werden. Die stratosph

arischen Signale in den
QBO-West-Experimenten reichen nicht so weit in die Troposph

are hinein, wie das in den
QBO-Ost-Experimenten der Fall ist (vgl. z. B. Abb. 6.4).
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Abbildung 7.1: Globales Jahresmittel der Temperaturdierenzen zwischen dem mittleren
Sonneneckenmaximum- und Sonneneckenminimum-Experiment von 0-80 km H

ohe (1000-
0,01 hPa).
7.1.1

Anderungen des troposph

arischen Strahlstromes
F

ur das QBO-Ost-Experiment treten die st

arksten stratosph

arischen Windanomalien im No-
vember auf, welche mit der Zeit polw

arts und abw

arts wandern und im Dezember und Januar
bis in die untere Stratosph

are und die Troposph

are hineinreichen (vgl. Abb. 6.4b). Ein Zusam-
menhang zwischen den

Anderungen im extratropischen Wellenantrieb und den

Anderungen
der Temperatur in der tropischen Stratosph

are konnte ebenfalls f

ur den Dezember und Januar
nachgewiesen werden (vgl. Abb. 6.9). Die Frage ist nun, ob es eine Verbindung zwischen den
stratosph

arischen Anomalien und den

Anderungen troposph

arischer Zirkulationsmuster gibt.
In Abb. 7.2 sind die Absolutfelder und die Dierenzen des zonal gemittelten zonalen Windes
f

ur das QBO-Ost-Experiment von Dezember bis M

arz noch einmal vergr

oert f

ur die Tro-
posph

are und die untere und mittlere Stratosph

are dargestellt. Man erkennt, dass die aus der
Stratosph

are herunterreichenden Anomalien zu einer signikanten Abschw

achung des nord-
hemisph

arischen troposph

arischer Strahlstromes, dessen Kern im Modell bei etwa 35

N und
12 km H

ohe liegt, und zu einer Verbreiterung der polw

artigen Strahlstromanke im Dezember
und Januar f

uhren. Im Februar ist dieser Einuss sehr viel schw

acher ausgepr

agt und im M

arz
tritt eine signikante Abschw

achung des nordhemisph

arischen troposph

arischer Strahlstromes
und eine schmalere polw

artige Strahlstromanke auf, die im Zusammenhang mit einem im
Sonneneckenmaximum und -minimum unterschiedlichen Zeitpunkt der Umstellung zur Som-
merzirkulation in der Stratosph

are stehen k

onnte. F

ur das QBO-West-Experiment ndet eine
Beeinussung des nordhemisph

arischen troposph

arischen Strahlstromes nur im M

arz statt (vgl.
Abb. 6.4), in den anderen Monaten bleiben die Anomalien auf die Stratosph

are begrenzt (hier
nicht explizit gezeigt). Dass nicht nur der troposph

arische Strahlstrom beeinusst wird, son-
dern auch andere Gr

oen, zeigt der folgende Abschnitt.
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Abbildung 7.2: a1)-d1) Absolutfelder des zonal gemittelten zonalen Windes (Isolinienabstand:
10 m/s) von 0-32 km (1000-10 hPa) von 60

S bis 60

N f

ur das Sonneneckenminimum-
QBO-Ost-Experiment, a2)-d2) Dierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum
des QBO-Ost-Experimentes im a) Dezember, b) Januar, c) Februar und d) M

arz, Isolinienab-
stand: 0,5 m/s, zu 95% (99%) statistisch signikante Gebiete sind orange und rot dargestellt.
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7.1.2

Anderungen der Temperatur und tropischer Vertikalbewegun-
gen
In Abb. 7.3 sind die Absolutwerte sowie die Dierenzen der zonal gemittelten Vertikalkompo-
nente des Windes sowie der zonal gemittelten Temperatur f

ur Dezember, Januar und Februar
f

ur die Troposph

are und die untere und mittlere Stratosph

are dargestellt. Man erkennt ein
Aufsteigen s

udlich des

Aquators bei 10

S auf der Sommerhemisph

are, welches sich von De-
zember bis Januar verst

arkt und dann wieder abschw

acht, sowie die Gebiete mit Absinken in
den Subtropen (Abb. 7.3 a1,b1,c1). Der absinkende Ast ist auf der Nordhemisph

are st

arker
ausgepr

agt und zeigt eine Verbindung zur Stratosph

are. Die Anomalien der Vertikalkomponen-
te des Windes (Abb. 7.3 a3,b3,c3) verst

arken sich von Dezember bis Januar. Im Januar ndet
eine signikante Verringerung der Vertikalbewegung s

udlich des

Aquators sowie eine leichte
Verschiebung nach Norden statt. Oensichtlich kommt es im Modell im Januar zu signikan-
ten

Anderungen tropischer Vertikalbewegungen.
Die Temperaturdierenzen im Dezember und Januar zeigen eine signikante Erw

armung von
0,75 K im Sonneneckenmaximum oberhalb der tropischen Tropopause, die im Januar am
st

arksten ausgepr

agt ist und in die Troposph

are ab- und in die Stratosph

are zunimmt (Abb.
7.3 a4,b4). Die positiven Temperaturdierenzen (<0,25 K) reichen bis zum Erdboden, sind
zwischen 40

und 60

N signikant und erreichen dort Werte von bis 0,5 K. Im Januar ben-
den sich schwach negative Temperaturdierenzen in den Subtropen der Troposph

are. Au

allig
bei den tropischen und subtropischen positiven Temperaturanomalien in der Stratosph

are ist,
dass diese statistisch signikant sind und vom Fr

uhwinter bis in den Januar von der mittleren
Stratosph

are in die untere Stratosph

are und das Tropopausenniveau wandern (vgl. auch Abb.
6.2 und 6.3) und dort zu

Anderungen im Bereich der tropischen Tropopause, die im Modell bei
etwa 17-18 km H

ohe liegt, f

uhren. Im Februar treten geringere Temperaturdierenzen sowohl
in der Strato- als auch in der Troposph

are auf.
Die positiven Temperaturdierenzen in der Stratosph

are f

uhren zu einer stabileren
1)
Schichtung
in der unteren Stratosph

are und im Tropopausenniveau. Es gilt allgemein, dass ein verst

ark-
tes stratosph

arisches Absinken die untere Stratosph

are erw

armt und zu einer niedrigeren und
w

armeren Tropopause f

uhrt (umgekehrt gilt das genauso f

ur ein verst

arktes Aufsteigen)
(Shepherd, 2002). Dies f

uhrt zu einer relativen Abk

uhlung und einer geringeren Vertikalbe-
wegung in der Troposph

are. Im Modell ist dieser Eekt im Januar am st

arksten ausgepr

agt:
die Temperaturzunahme im Sonneneckenmaximum oberhalb der Tropopause (Abb. 7.3 b4)
f

uhrt zu einer Stabilisierung und verringerten troposph

arischen Vertikalbewegungen (Abb. 7.3
b3). Die schwach positiven Temperaturdierenzen in der

aquatorialen Troposph

are und die
negativen Dierenzen zwischen 20

und 40

S passen zu der Verschiebung der Auf- und Ab-
stiegsgebiete (Abb. 7.3 b3,b4). Im Februar sind sowohl die gro

achig signikante tropische
Temperaturanomalie in der unteren Stratosph

are/Tropopausenniveau als auch die signikan-
ten

Anderungen der

aquatorialen Vertikalbewegungen verschwunden.
Um den Zusammenhang zwischen den Temperaturdierenzen in der Stratosph

are und den

Anderungen der

aquatornahen Vertikalbewegungen in der Troposph

are zu untersuchen, wur-
den Korrelationen zwischen der zonal gemittelten Vertikalkomponente des Windes in 300 hPa
und 2,8

S und der zonal gemittelten Temperatur berechnet (Abb. 7.4). Aufgrund der h

oheren
1)
Als Ma f

ur die statische Stabilit

at in der Stratosph

are wird die Brunt-V

ais

al

a-Frequenz verwendet, welche
die Frequenz der Schwingung eines Luftteilchens um seine Ruhelage bei einer stabil geschichteten Atmosph

are
angibt.
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Abbildung 7.3: a) Dezember, b) Januar, c) Februar; a1)-c1): Absolutfelder der Vertikalkom-
ponente des Windes f

ur das Sonneneckenminimum-QBO-Ost-Experiment (Isolinienabstand:
1 mm/s) von 0-32 km (1000-10 hPa) und 60

S bis 60

N, positive (negative) Werte geben Ge-
biete mit aufsteigender (absinkender) Bewegung an; a3)-c3): Dierenz der Vertikalkomponen-
te des Windes zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum f

ur das QBO-Ost-Experiment
(Isolinienabstand: 0,2 mm/s, statistisch signikante Gebiete sind farbig dargestellt). a2)-c2):
Absolutfelder der zonal gemittelten Temperatur (Isolinienabstand: 10

C); a4)-c4): Dierenz
der zonal gemittelten Temperatur (Isolinienabstand: 0,25 K, statistisch signikante Gebiete
sind farbig dargestellt).
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Abbildung 7.4: Korrelationen zwischen der zonal gemittelten Vertikalkomponente des Windes
in der tropischen Troposph

are (300 hPa, 2,8

S) im Januar und dem zonal gemittelten Tempe-
raturfeld im Dezember von 60

S bis 60

N und 0-32 km H

ohe (1000-10 hPa) f

ur die Dierenz
zwischen Sonneneckenmaximum- und Sonneneckenminimum des QBO-Ost-Experimentes.
Dargestellt sind nur Korrelation gr

oer als 0,2, wobei positive Korrelationen in Rot- und nega-
tive in Blaut

onen dargestellt sind, Isolinienabstand: 0,1.
Variabilit

at in der Troposph

are sind die Korrelationen nicht mehr so stark wie in der Stra-
tosph

are (Abb. 6.8 und 6.9). Die Korrelationen in Abb. 7.4 zeigen, dass die

aquatornahen

Anderungen der Vertikalgeschwindigkeit mit entgegengesetzten Temperatur

anderungen in der
Troposph

are und Stratosph

are zusammenh

angen. Eine geringere Vertikalgeschwindigkeit tritt
gemeinsam mit einer negativen troposph

arischen und einer positiven stratosph

arischen Tem-
peraturanomalie auf (vgl. Abb. 7.3b3,b4). Die Erw

armung der Stratosph

are f

uhrt, wie bereits
erw

ahnt, zu einer Stabilisierung der unteren Stratosph

are und einer Erw

armung und Absen-
kung der Tropopause, wodurch sich die Troposph

are abk

uhlt und geringere Vertikalbewegungen
auftreten. Die negativen Temperaturdierenzen s

udlich des

Aquators k

onnten auch mit einer
verringerten Konvektion (Abschnitt 7.1.3) und einer damit zusammenh

angenden verringerten
Freisetzung von latenter W

arme erkl

art werden. Die Korrelationen gehen nur f

ur die gezeigte
Abbildung (Vertikalgeschwindigkeit im Januar korreliert mit dem Dezember-Temperaturfeld)
in diese Richtung, was eventuell an der Verwendung von Monatsmitteln liegen k

onnte. Auch
wenn diese Korrelationen nicht so deutlich sind, l

asst sich jedoch feststellen, dass es einen
Zusammenhang zwischen stratosph

arischen und troposph

arischen Anomalien gibt.
Auch aus Beobachtungen kann man eine Beeinussung der Tropopausenh

ohe durch verschie-
dene stratosph

arische (z. B. QBO, Ozonanomalien) und troposph

arische (z. B. ENSO) Zirku-
lationsmuster erkennen (z. B. Wong und Wang, 2003). Shepherd (2002) argumentiert, dass ein
verst

arktes stratosph

arisches Absinken die Tropopause absenken und erw

armen w

urde (um-
gekehrt gilt das genauso f

ur ein verst

arktes Aufsteigen). Dies st

utzt die im Modell gefundene

Anderung troposph

arischer Vertikalbewegungen, welche im Zusammenhang mit stratosph

ari-
schen Temperatur

anderungen stehen. Im Modell werden diese stratosph

arischen Tempera-
tur

anderungen durch die ge

anderte solare Einstrahlung und das Ozon hervorgerufen (Kapitel
5).
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7.1.3

Anderungen des Niederschlages und der Bew

olkung
Die eben gezeigte Abschw

achung und Verbreiterung der Gebiete mit aufsteigenden Vertikalbe-
wegungen s

udlich des

Aquators, lassen einen Einuss auf die Niederschlags- und Wolkenbildung
erwarten. Um dies zu

uberpr

ufen, sind in Abb. 7.5 die Zeitreihen der zonalen Mittel der Abso-
lutwerte und Dierenzen der Vertikalkomponente des Windes in 300 hPa, des Niederschlages
und der Bew

olkung von 40

S bis 40

N von Juli bis Juni dargestellt. In allen drei Absolutfeldern
erkennt man die Verschiebung der Innertropischen Konvergenz Zone (ITZ) von einer Som-
merhemisph

are zur anderen mit einem kleineren Maximum im Januar s

udlich des

Aquators
(Abb. 7.5a,c,e). In den Dierenzfeldern zeigt sich ein starkes Signal im Januar, welches f

ur
die Vertikalkomponente des Windes in 300 hPa statistisch signikant ist (Abb. 7.5b,d,f) und
bereits im zonalen Mittel der Dierenzen der Vertikalkomponente des Windes erkennbar war
(in Abb. 7.3b3). Im Januar tritt konsistent mit der Abschw

achung der Vertikalbewegungen
s

udlich des

Aquators eine Abschw

achung der Niederschlagsaktivit

at und der Bew

olkung auf
(Abb. 7.5b,d,f). Die leichte Verbreiterung (n

ordliche Verschiebung) des Gebietes mit Aufstei-
gen ndet man ebenfalls in den Niederschlags- und Bew

olkungsmustern wieder. Das Modell
zeigt im Januar, wenn starke

Anderungen in der tropischen unteren Stratosph

are auftreten,
auch ein starkes troposph

arisches Signal, welches konsistent in verschiedenen Parametern (Ver-
tikalgeschwindigkeit, Niederschlag und Bew

olkung) ist. Auf die Probleme und Unterschiede in
den Niederschlagsfeldern und damit verbunden den Konvektionsschemata in den Modellen soll
an dieser Stelle nicht eingegangen werden (vgl. z. B. Nissen, 1998), da es hier um die Unter-
schiede zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum geht und nicht um Absolutwerte.
Um einen Eindruck von den r

aumlichen Mustern der Anomalien zu bekommen, sind in Abb. 7.6
die Breiten-L

angen Schnitte f

ur die Vertikalkomponente des Windes in 300 hPa, den Nieder-
schlag und die Bew

olkung f

ur den Monat mit den st

arksten

Anderungen (Januar) dargestellt.
Anhand der Absolutfelder erkennt man, dass es starke Unterschiede in Ost-West-Richtung gibt
(Abb. 7.6a,c,e). W

ahrend passend zu den aufsteigenden Luftbewegungen eine erh

ohte Nieder-
schlagsaktivit

at und Bew

olkung

uber dem Westpazik, Indonesien und dem Indischen Ozean
stattndet, sind absinkende Luftbewegungen, geringere Niederschlagsaktivit

at und Bew

olkung
im Ostpazik sowie Ostatlantik zu nden. Diese Muster entsprechen einer im Modell auftre-
tenden Walker-Zirkulation, die im Prinzip den Beobachtungen entspricht und der meridionalen
Hadley-Zirkulation

uberlagert ist. In den Beobachtungen und auch im Modell bendet sich
der st

arkere Ast der Walker-Zirkulation im pazischen Raum.

Uber den sehr warmen Meeres-
ober

achentemperaturen im Westpazik ndet man starke aufsteigende Bewegungen und

uber
den k

uhleren Meeresober

achentemperaturen im Ostpazik Absinkbewegungen. In der Realit

at

andert sich die Walker-Zirkulation mit den auftretenden ENSO-Ereignissen, die durch Anoma-
lien in den Meeresober

achentemperaturen zu einer Verschiebung der Hauptniederschlags-
und Bew

olkungsgebiete f

uhren. Im Modell sind solche Ph

anomene aufgrund der festen, kli-
matologischen Meeresober

achentemperaturen nicht enthalten. Die in den zonalen Mitteln
gefundene Abschw

achung der Vertikalgeschwindigkeits-, Niederschlags- und Bew

olkungsmaxi-
ma sowie die leichte Verschiebung nach Norden im Sonneneckenmaximum konzentriert sich
auf den Westpazik und den Indischen Ozean (Abb. 7.6b,d,f), genau dort, wo sich die Gebie-
te mit starken Vertikalbewegungen und starke Niederschlagszellen im Modell benden (Abb.
7.6a,c,e).
Auch wenn die hier gezeigten troposph

arischen Ein

usse nur qualitativ zu betrachten sind, ge-
ben sie doch wichtige Hinweise f

ur einen Einuss solarer stratosph

arischer

Anderungen auf die
Troposph

are. Da die Meeresober

achentemperaturen im Modell f

ur alle Experimente fest vor-
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Abbildung 7.5: a) Absolutwerte der zonal gemittelten Vertikalkomponente des Windes f

ur
das Sonneneckenminimum-QBO-Ost-Experiment in 300 hPa (8,5 km) von 40

S bis 40

N
und von Juli bis Juni (Isolinienabstand: 1 mm/s), Gebiete mit aufsteigender Vertikalbewe-
gung sind rot dargestellt, b) Dierenzen der zonal gemittelten Vertikalkomponente des Windes
(in 300 hPa) zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum des QBO-Ost-Experimentes
(Isolinienabstand: 0,2 mm/s), statistisch signikante Gebiete sind farbig dargestellt, c) Abso-
lutwerte des zonal gemittelten Niederschlages (enthalten sind der gror

aumige und konvektive
Niederschlag sowie Schnee) (Isolinienabstand: 1 mm/d), Gebiete mit mehr als 4 mm/d sind
rot dargestellt, d) Dierenz des zonal gemittelten Niederschlages (Isolinienabstand: 0,1 mm/d,
negative Werte sind blau gef

arbt), e) Absolutwerte der zonal gemittelten totalen Bew

olkung
(Isolinienabstand: 0,05 Bruchteile), Gebiete mit mehr als 0,6 Bruchteilen sind rot dargestellt,
f) Dierenzen des zonal gemittelten totalen Bew

olkung (Isolinienabstand: 0,005 Bruchteile),
negative Werte sind blau gef

arbt.
7.1. Ein Sonnensignal in der Troposph

are? 189
Abbildung 7.6: Januar-Monatsmittel f

ur a) die Absolutwerte der Vertikalkomponente des
Windes f

ur das Sonneneckenminimum-QBO-Ost-Experiment in 300 hPa (8,5 km) von 60

S
bis 60

N und 180

W bis 180

E (Isolinienabstand: 2 mm/s), b) die Dierenzen der Vertikal-
komponente des Windes (in 300 hPa) zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum des
QBO-Ost-Experimentes (Isolinienabstand: 1 mm/s, statistisch signikante Gebiete sind in rot
und orange dargestellt), c) die Absolutwerte des Niederschlages (Isolinienabstand: 2 mm/d,
Werte von mehr als 6 mm/d sind rot gef

arbt), d) die Dierenz des Niederschlages (Isoli-
nienabstand: 1 mm/d, negative Werte sind blau gef

arbt), e) die Absolutwerte der totalen
Bew

olkung (Isolinienabstand: 0,1 Bruchteil, Werte gr

oer als 0,6 sind rot dargestellt), f) die
Dierenz der totalen Bew

olkung (Isolinienabstand: 0,03 Bruchteile, negative Werte sind blau
dargestellt).
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geschrieben und exakt gleich sind, man aber genau

uber den groen Wasser

achen die gr

oten
troposph

arischen Dierenzen zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum im Modell n-
det, k

onnen diese direkt mit stratosph

arischen

Anderungen in Verbindung gebracht werden.
Eine unterschiedliche Beeinussung der Vertikalbewegungen am

Aquator in den beiden Pha-
sen des Sonneneckenzyklus ist auch in den Beobachtungsdaten zu erkennen (K. Kodera,
pers

onliche Mitteilung, 2003). Diese

Anderungen sind jedoch (genau wie im Modell) nicht
zonalsymmetrisch verteilt, sondern konzentrieren sich auf den Pazik bzw. Indik. Auch andere
Untersuchungen zeigen eine Beeinussung der Vertikalgeschwindigkeiten und der Niederschl

age
in der tropischen Troposph

are (z. B. van Loon und Meehl, 2003; Labitzke, 1999). Diese Stu-
dien beziehen sich allerdings alle auf den Juli/August, da in den Beobachtungen in diesen
Monaten das st

arkste Signal in den Tropen und Subtropen auftritt. F

ur das Modell wurde
wie bereits beschrieben der Monat (Januar) ausgew

ahlt, in dem die st

arksten Signale in der
Troposph

are auftraten - auch in dieser Hinsicht ist also Vorsicht bei einem Vergleich zwischen
Beobachtungen und Modell geboten.
7.1.4

Anderungen am Erdboden
In Abb. 7.2 und 7.3 ist bereits die Verschiebung des troposph

arischen Westwindstrahlstromes
auf der Nordhemisph

are diskutiert worden, sowie auf die in Erdober

achenn

ahe auftretenden
signikanten Wind- und Temperaturanomalien in mittleren Breiten hingewiesen worden. In
Abb. 7.7 soll beispielhaft die r

aumliche Struktur der Temperaturdierenzen an der Erdober-


ache (1000 hPa) gezeigt werden. Sehr gut zu erkennen sind die unterschiedlichen r

aumlichen
Muster der Dierenzen, wodurch das Signal im globalen Mittel sehr gering ist (Abb. 7.1), sowie
die Konzentration der st

arksten Anomalien auf die Kontinente. Die Konzentration der Anomali-
en auf die Land

achen ist mit den festen Meeresober

achentemperaturen in den Experimenten
zu erkl

aren, die die Variabilit

at am unteren Rand

uber den wasserbedeckten Fl

achen im Modell
von vornherein reduzieren. Die Gr

oenordnung der Temperaturdierenzen

uber den Kontinen-
ten erreicht mehr als +3 K und ist daher nicht vernachl

assigbar. Die st

arksten Dierenzen
sind statistisch signikant und verst

arken sich von Dezember bis Februar

uber Nordamerika.
Die starke, signikante positive Dierenz im Dezember

uber Eurasien verschwindet in den
Folgemonaten.
Die f

ur die Stratosph

are getroene Aussage, dass sich die Gr

oenordnung der Dierenzen nur
in der dynamisch aktiven Saison der Nordhemisph

are in den Modellsimulationen verbessert hat,
trit auch f

ur die Troposph

are zu. W

ahrend die st

arksten Temperaturdierenzen von +3 K bis
-2 K im nordhemisph

arischen Winter auftreten, sind diese Dierenzen im nordhemisph

arischen
Sommer sehr viel schw

acher (-1 bis +1 K; nicht gezeigt). Dies k

onnte ein weiterer Hinweis
darauf sein, dass

Anderungen in der MRZ eine entscheidende Rolle spielen. Da diese im Modell
nur im nordhemisph

arischen, nicht aber im s

udhemisph

arischen Winter auftreten, erkl

aren sich
damit die schw

acheren Temperatursignale im Nordsommer.
Aufgrund der Struktur der Modellexperimente (feste Meeresober

achentemperaturen) erfolgt
keine weitere Interpretation von regionalen Zirkulations

anderungen.
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Abbildung 7.7: Dierenzen der Temperatur in 1000 hPa (Erdober

achenn

ahe) zwischen dem
Sonneneckenmaximum und -minimum des QBO-Ost-Experimentes von 30

S bis 80

N und
180

W bis 180

E, Isolinienabstand: 0,5 K, statistisch signikante Gebiete sind farbig dargestellt,
f

ur a) Dezember, b) Januar und c) Februar.
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7.2 Diskussion der Ergebnisse
In diesem Kapitel ist qualitativ gezeigt worden, dass es in den Modellexperimenten im nordhe-
misph

arischenWinter auch in der Troposph

are zu signikanten Zirkulations

anderungen kommt,
die in etwa zwei Monate nach den st

arksten

Anderungen in der oberen Stratosph

are auftre-
ten. F

ur das hier vorgestellte QBO-Ost-Experiment traten die st

arksten

Anderungen in der
oberen Stratosph

are im November auf, die st

arksten

Anderungen in der tropischen unteren
Stratosph

are und in der Troposph

are treten zwei Monate sp

ater, im Januar, auf.
 Die h

oheren Temperaturen im Sonneneckenmaximum in der unteren Stratosph

are f

uhren
zu einer erh

ohten Stabilit

at der Stratosph

are und beeinussen tropische Vertikalbe-
wegungen, die sich sowohl in der Vertikalkomponente des Windes als auch in den
Niederschlags- und Bew

olkungsmustern zeigen.
 Die

Anderungen in der Troposph

are k

onnen aufgrund der Struktur der Modellexperi-
mente (feste Meeresober

achentemperaturen) als indirekte Eekte, die durch Zirkulati-
ons

anderungen in der Stratosph

are hervorgerufen werden, interpretiert werden.
 Die Experimente zeigen, dass diese indirekten Eekte nicht zu vernachl

assigende Gr

oen-
ordnungen erreichen und daher bei zuk

unftigen Klimaabsch

atzungen ber

ucksichtigt wer-
den sollten.
Die in den Beobachtungen gefundenen Signale k

onnen mit den hier vorgestellten Experimenten
nat

urlich nicht vollst

andig erkl

art werden, sie geben jedoch wichtige qualitative Hinweise dar-
auf, dass es eine Beeinussung der Troposph

are durch stratosph

arische Zirkulationsanomalien
aufgrund von solaren Einstrahlungs

anderungen gibt.
Im Folgenden werden die Ergebnisse dieser Arbeit zusammengefasst und ein m

oglicher Ausblick
f

ur zuk

unftige Arbeiten gegeben.
Kapitel 8
Zusammenfassung
In dieser Arbeit ist es anhand von systematischen Studien mit dem FUB-CMAM gelungen,
den Einuss von 11-j

ahrigen solaren UV-Strahlungs

anderungen auf die Atmosph

are zu zeigen.
Auerdem konnte der Mechanismus f

ur die

Ubertragung des Sonnensignales, wie er bisher
verstanden und aus Beobachtungen abgeleitet wurde, erstmals mit einem GCM nachvollzogen
werden. Es existiert also ein physikalischer Mechanismus, mit dem der Einuss der Sonnen-
variabilit

at und die

Ubertragung des Sonnensignales erkl

art werden k

onnen. Die wichtigsten
Ergebnisse sollen hier noch einmal zusammengefasst werden (vgl. auch Abb. 8.1).
Zuerst wurde die Parametrisierung der kurzwelligen Strahlung im FUB-CMAM verfeinert, die
eine entscheidende Verbesserung im Gegensatz zu in anderen Modellen verwendeten Strah-
lungsparametrisierungen darstellt. Die Repr

asentation von kurzwelligen Strahlungs

ussen ist
f

ur das FUB-CMAM jetzt sehr hoch aufgel

ost. Eventuelle Dezite der Simulationen sind si-
cherlich in erster Linie in der Repr

asentation von dynamischen Prozessen zu suchen.
In einem n

achsten Schritt wurden mit dieser erweiterten Modellversion erste Experimente zum
Einuss der 11-j

ahrig variierenden solaren UV-Strahlung innerhalb des EU-Projektes SOLICE
durchgef

uhrt und im Rahmen des GRIPS-Modellvergleiches mit den Ergebnissen von vier an-
deren Klimamodellen verglichen, die mit den gleichen Strahlungs- und Ozon

anderungsfeldern
integriert wurden (Matthes et al., 2003). Dies erm

oglichte einen besseren qualitativen und
quantitativen Vergleich der zu diesem Zeitpunkt existierenden Sonnen-Modellexperimente. Es
stellte sich heraus, dass die Modelle sehr unterschiedliche Ergebnisse liefern und keines der
Modelle in der Lage ist, die beobachtete Modulation des Polarnachtjets oder der mittleren
meridionalen Restzirkulation zu reproduzieren. Die Ergebnisse von einem teilnehmenden Kli-
mamodell erlaubten zus

atzlich die Sensitivit

at bez

uglich des vorgegebenen Ozon

anderungsfel-
des zu untersuchen - hier ergaben sich zum Teil v

ollig entgegengesetzte Resultate.
Die unterschiedlichen Ergebnisse der Modelle wurden zum einen auf die unterschiedlichen
verwendeten Strahlungsschemata, zum anderen aber auf die unterschiedliche modellinterne
Variabilit

at zur

uckgef

uhrt. Es stellte sich heraus, dass insbesondere die im Vergleich zu Be-
obachtungen unrealistischen Modellklimatologien das Auftreten eines Sonnensignales in den
Modellen verhindern. Eine Verbesserung der Modellklimatologie k

onnte also zu einer besse-
ren Repr

asentation des Sonnensignales in den Modellen f

uhren (Matthes et al., 2003; Kodera
et al., 2003). In diesen Modellstudien fehlten insbesondere die tropischen Windschwingungen,
die QBO und die SAO.
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Mechanismus –
Einfluss des 11-jährigen Sonnenfleckenzyklus
Stratopause
Troposphäre
Änderung des Meridional-
gradienten der Temperatur
Zirkulationsänderungen 
(Wind, Wellen, Meridional-
Zirkulation)
Stratosphäre
UV-Strahlung
?
? indirekter Einfluss
messtechnisch schwer
erfassbar
Direkter Einfluss 
auf Temperatur
Einfluss auf 
Ozon
QBO
SAO
Veränderung 
der Hadley Zelle
?Ozean ??? ?
Veränderung 
der Walker-Zirkulation
?Mesosphäre?
?Thermosphäre?
Abbildung 8.1: Angepasste und erweiterte Abb. 2.15.
Die Ergebnisse des GRIPS-Vergleiches wurden daf

ur genutzt, systematische Verbesserungen
der

aquatorialen Windklimatologie in das FUB-CMAM einzubauen. Es zeigte sich, dass es
nicht ausreicht, eine QBO nur in der unteren Stratosph

are zu implementieren, sondern dass
ein realistisches

aquatoriales Windprol

uber die gesamte H

ohe der Stratosph

are mit einer
QBO-Phase in der unteren Stratosph

are, einer Scherzone dar

uber und einer SAO in der obe-
ren Stratosph

are entscheidend ist. Damit konnten die Untersuchungen eines mechanistischen
Modelles von Gray et al. (2001a) erstmals mit einem GCM best

atigt werden. Nur durch die
Verbesserung der

aquatorialen Windstruktur konnte die erste realistische Simulation des be-
obachteten stratosph

arischen Sonnensignales im nordhemisph

arischen Winter in einem GCM

uberhaupt erreicht werden (Matthes et al., 2004). Mit diesen Experimenten konnten folgende
Punkte des Einusses der Sonnenvariabilit

at auf das Klima (Abb. 8.1) sowie zur

Ubertragung
des Signales gezeigt werden:
 Ein direkter Einuss von Strahlungs- und Ozon

anderungen in der oberen Stratosph

are
wird vom Modell simuliert und best

atigt theoretisch die aus Beobachtungen und anderen
Modellstudien abgeleiteten Annahmen. Die st

arksten positiven Temperaturunterschiede
zwischen Sonneneckenmaximum und -minimum treten im zonalen Mittel mit 1,2 K in
der tropischen und subtropischen Stratopausenregion (1 hPa/48 km) auf und reichen
bis in die Troposph

are. Die stratosph

arischen Anomalien sind abgesehen von den hohen
Breiten statistisch signikant.
 Die Ber

ucksichtigung von Strahlungs- und Ozon

anderungen ist wichtig, da beide einen
gleich starken Anteil an der Erh

ohung der kurzwelligen Erw

armungsrate haben.
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 Der direkte (Strahlungs-) Eekt in der oberen Stratosph

are f

uhrt zu einer

Anderung des
meridionalen Temperaturgradienten und zu einem subtropischen Westwind-Initialsignal.
 Die Wechselwirkungen zwischen den Wellen und der Grundstr

omung f

uhren zu einer

Ubertragung der direkten Signale aus der oberen Stratosph

are in die untere Stratosph

are
und haben dort indirekte Zirkulations

anderungen zur Folge:
{ Das Westwind-Initialsignal wandert in die hohen Breiten und f

uhrt dort zu einer Mo-
dulation des Polarnachtstrahlstromes. Dies funktioniert im Modell besonders gut im
nordhemisph

arischen Winter. Im Sonneneckenmaximum ist der stratosph

arische
Polarnachtstrahlstrom im Mittel drei Monate lang bis zu mehr als 6 m/s st

arker als
im Sonneneckenminimum. Im sp

ateren Verlauf des Winters kommt es im Mittel
zu einer Abschw

achung des Polarnachtstrahlstromes von mehr als 10 m/s.
{ Durch die Westwindanomalie kommt es zu einer positiven Wechselwirkung zwischen
dem zonalen Wind und den planetarischen Wellen, die dazu f

uhrt, dass das Signal
in die unteren Atmosph

arenschichten

ubertragen wird.
{ Es kommt sowohl zu einer signikanten

Anderung der Wellenausbreitungsbedin-
gungen in der Stratosph

are als auch zu einer

Anderung der Wellenausbreitung aus
der Troposph

are.
{ Durch die Modulation der planetarischen Wellenaktivit

at ndet auch eine

Anderung
der wellengetriebenen mittleren meridionalen Restzirkulation statt. Die Modulation
des extratropischen Wellenantriebes steht unter anderem mit tropischen Tempera-
turdierenzen in der Stratosph

are im Zusammenhang.
 Die Phase der QBO bestimmt im Modell nur das zeitliche Auftreten des Sonnensignales
im nordhemisph

arischen Winter und best

atigt die aus Beobachtungsdaten vermuteten
Zusammenh

ange.
 Das Modell reproduziert die in Beobachtungen gefundenen Zirkulationsverh

altnisse bei
bestimmten QBO- und Sonneneckenzyklus-Phasen im nordhemisph

arischen Winter:
warme, gest

orte Winter treten bevorzugt unter Sonneneckenmaximum- und QBO-
West-Bedingungen sowie Sonneneckenminimum- und QBO-Ost-Bedingungen auf; kal-
te, ungest

orte Winter ndet man hingegen unter Sonneneckenminimum- und QBO-
West- sowie unter Sonneneckenmaximum- und QBO-Ost-Bedingungen.
 Die SAO ist f

ur die Simulation eines Sonnensignales im Modell entscheidend. Sie wird
daher allgemein f

ur realistischere Simulationen in den Modellen ben

otigt.
 Die indirekten Eekte in der Stratosph

are erreichen nicht zu vernachl

assigende Gr

oen-
ordnungen und wirken sich bis in die Troposph

are hinein aus. Sie sollten daher bei
zuk

unftigen Klimaabsch

atzungen genau wie die direkten Eekte im n

achsten IPCC-
Bericht ber

ucksichtigt werden.
 Signikante troposph

arische Zirkulations

anderungen treten in etwa zwei Monate nach
den st

arksten

Anderungen in der oberen Stratosph

are auf.
In Abb. 8.1 sind die erzielten Ergebnisse dieser Arbeit noch einmal dargestellt. Mit den hier
vorgestellten Experimenten gelang es, die Wichtigkeit der tropischen Windschwingungen, der
QBO und der SAO, f

ur eine realistischere Repr

asentation des Sonnensignales zu zeigen, wel-
che in Abb. 2.15 noch mit Fragezeichen behaftet war. Auch die

Ubertragung des Signales in
196 8. Zusammenfassung
die Troposph

are und die Beeinussung von troposph

arischen Zirkulationszellen, wie Hadley-
und Walker-Zirkulation konnte qualitativ gezeigt werden. F

ur eine vollst

andige Entfernung der
Fragezeichen in der Troposph

are werden allerdings noch mehr Modell- und Beobachtungsstu-
dien ben

otigt. Die durch solare Einstrahlungs

anderungen (und Vulkanaktivit

at) hervorgerufene
nat

urliche Variabilit

at der Stratosph

are ist auch deshalb bedeutend, weil sie der anthropogen
verursachten Abk

uhlung der Stratosph

are entgegenwirkt.
In den Ergebnisskapiteln sind bereits die Probleme der Simulationen aufgezeigt worden, die
hier noch einmal kurz zusammengefasst werden sollen.
 Auf der S

udhemisph

are existiert aufgrund der im Vergleich zu Beobachtungen unrea-
listischen Klimatologie ein schwaches Sonnensignal sowohl im S

udwinter als auch im
S

udsommer.
 Das schwache Signal im nordhemisph

arischen Sommer wird ebenfalls auf den starken
s

udhemisph

arischen Polarnachtstrahlstrom zur

uckgef

uhrt, der eine Modulation der Me-
ridionalzirkulation und damit auch die

Ubertragung des Signales auf die Sommerhe-
misph

are verhindert.
F

ur die Untersch

atzung der Signale besonders in niedrigen Breiten kommen verschiedene
M

oglichkeiten in Betracht, die mit der Struktur der Modellexperimente bzw. des verwendeten
Modelles zusammenh

angen:
 Die Modellvariabilit

at ist grunds

atzlich im Vergleich zu Beobachtungen zu sehr auf die
hohen Breiten konzentriert, wodurch die Variabilit

at in den niedrigen Breiten, z. B. im
Bereich des beobachteten stratosph

arischen Subtropenstrahlstromes reduziert ist. Durch
die Hinzunahme einer Schwerewellenparametrisierung kann die Klimatologie verbessert
werden (z. B. McLandress, 1998).
 Die Anpassung des zonal gemittelten zonalen Windes an konstante

aquatoriale Wind-
prole f

uhrt zu einer verringerten tropischen Variabilit

at und damit zu einer Maskie-
rung tropischer Signale. Idealerweise sollte sich die QBO im Modell selbst einstellen.
Dazu ben

otigt man eine Schwerewellenparametrisierung, eine ausreichende r

aumliche
Au

osung sowie eine realistische Simulation tropischer Konvektion (z. B. Scaife et al.,
2000a; Giorgetta et al., 2002).
 Die hier benutzten Eingangsdaten (Strahlungs- und Ozon

anderungen) sind mit Unsicher-
heiten behaftet. Bei der Bestimmung genauerer Eingangsdaten f

ur zuk

unftige Klimamo-
dellstudien und auch bei dem aus Beobachtungen abgeleiteten Sonnensignal besteht
noch groer Forschungsbedarf.
Nicht auszuschlieen ist, dass im Modell noch weitere Prozesse fehlen, welche zu einer Ver-
besserung der Signale beitragen w

urden. Faktoren, die hierf

ur in Frage kommen sind:
 die fehlende Wechselwirkung zwischen Strahlung, Dynamik und Chemie. Die Ozonkon-
zentration kann sich aufgrund der ge

anderten Strahlung und ge

anderter dynamischer
Felder nicht anpassen, sie wird klimatologisch fest vorgegeben. Gerade in der tropischen
unteren und mittleren Stratosph

are stellt die Variabilit

at von Ozon aber einen wichtigen
Faktor f

ur die nat

urliche Variabilit

at der Stratosph

are dar.
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 die fehlende Wechselwirkung zwischen Atmosph

are und Ozean. Die festen Meeresober-


achentemperaturen f

uhren zu einer Verringerung der Signale in der Troposph

are und
lassen vor allen Dingen keine Simulation von Variationen der Solarstrahlung im sichtbaren
Bereich zu.
 die fehlende Ber

ucksichtigung der h

oheren Atmosph

arenschichten (Mesosph

are und Ther-
mosph

are), welche von der variierenden solaren Einstrahlung ebenfalls stark moduliert
werden.
 die fehlende Ber

ucksichtigung einer zeitlich variierenden QBO und eines zeitlich variie-
renden 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus. Dadurch kann die Modulation der L

ange und
Amplitude der QBO-Phasen (z. B. Salby und Callaghan, 2000; Labitzke, 2003) nicht

uberpr

uft werden.
Bisher existieren zu den genannten Punkten entweder

uberhaupt keine Modellstudien oder Stu-
dien mit einem interaktiven Chemiemodul, die keine vergleichbaren Ergebnisse erzielen. Erste
Ergebnisse mit einer sich selbstst

andig einstellenden QBO im Unied Modell sind vielver-
sprechend und best

atigen die hier gezeigten Resultate f

ur QBO-Ost- und -West-Bedingungen
(Michael Palmer, pers

onliche Mitteilung, 2003). Die Solarstrahlung wurde allerdings um einen
unrealistisch hohen Wert (7,5 W/m
2
) verringert, das Ozon nicht interaktiv berechnet und die
Experimente nicht mit einer zeitlich variierenden Sonneneinstrahlung, sondern unter konstan-
ten Bedingungen integriert.
In Abb. 8.1 sind zus

atzlich zu den in dieser Arbeit erzielten Verbesserungen auch zuk

unftige zu
ber

ucksichtigende Faktoren eingezeichnet worden. Der Ozean spielt f

ur die realistischere Simu-
lation des troposph

arischen Signales eine entscheidende Rolle. Die Wechselwirkung zwischen
Ozean und Atmosph

are (blau gestrichelter Pfeil in Abb. 8.1) sowie ein m

ogliches Sonnen-
signal im Ozean m

ussen sowohl in Beobachtungs- als auch Modellstudien weiter untersucht
werden. Auch die Rolle der Hochatmosph

are, die zuerst von der Solarstrahlung erreicht wird
und durch die Absorption von kurzwelliger UV-Strahlung f

ur den thermischen und chemischen
Haushalt der Atmosph

are wichtig ist, muss weiter studiert werden. Ein besseres Verst

andnis
der Kopplung zwischen den einzelnen atmosph

arischen Schichten (orange gestrichelter Pfeil in
Abb. 8.1) ist f

ur ein vollst

andiges Verst

andnis von solaren Einstrahlungsvariationen und deren
Auswirkungen bedeutend.
Diese Arbeit zeigt auch, wie wichtig systematische Prozessstudien mit Modellen sind. Inte-
griert man ein zu komplexes Modell mit einer Vielzahl von enthaltenen Wechselwirkungen,
so wird es nahezu unm

oglich, die zugrunde liegenden Prozesse getrennt zu betrachten und
nachzuvollziehen, da sich ihre Signaturen

uberlagern bzw. miteinander in Wechselwirkung tre-
ten. Es macht keinen Sinn, in ein Modell m

oglichst viele realistische Prozesse auf einmal zu
implementieren. Dies sollte vielmehr schrittweise geschehen, in dem man nach und nach das
Modell mit einer

Anderung noch einmal integriert. Auch mit vereinfachten Modellstudien, wie
der hier vorgestellten, kann man Mechanismen verstehen und nachvollziehen.
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8.1 Ausblick
Neben der Kontinuit

at von existierenden Beobachtungsreihen, muss eine st

andige Validierung
und Verbesserung der Modelle erfolgen. Wichtige Punkte hierbei sind sowohl die Verbesserung
der Modellklimatologie als auch die systematische Hinzunahme verschiedener Modellerweite-
rungen und -prozesse.
Zur Fortf

uhrung der hier vorgestellten Arbeiten wurde ein Projektantrag f

ur ein
"
Marie Curie
Outgoing International Fellowship\
1)
im 6. Rahmenprogramm der Europ

aischen Union im Mai
dieses Jahres eingereicht. Die in dem Projektantrag aufgef

uhrten Ziele kn

upfen direkt an die
in der Zusammenfassung aufgez

ahlten oenen Punkte an. In dem Projekt soll ein am National
Center for Atmospheric Research (NCAR) in Boulder (Colorado, USA) neu entwickeltes Mo-
dell f

ur die Studien zum Sonneneinuss genutzt werden. Dieses
"
Whole Atmosphere Chemistry
Climate Model (WACCM)\ enth

alt die Atmosph

are vom Erdboden bis in die Thermosph

are
(140 km) und ist entwickelt worden, um die Wechselwirkungen zwischen Strahlung, Dynamik
und Chemie zu untersuchen. Die geplanten Modellstudien haben folgende Ziele:
 Besseres Verst

andnis der chemisch-dynamischen Antwort der Atmosph

are auf 11-j

ahrige
Variationen des Sonneneckenzyklus, um die Diskrepanz zwischen existierenden Beobach-
tungs- und Modellstudien zu reduzieren.
 Besseres Verst

andnis f

ur den Einuss des 11-j

ahrigen Sonneneckenzyklus auf die Me-
sosph

are und Thermosph

are. Dazu gibt es bisher erste Modellstudien am Max-Planck-
Institut f

ur Meteorologie in Hamburg mit dem
"
HAMburg Model of the Neutral and
Ionized Atmosphere (HAMMONIA)\ (Hauke Schmidt, pers

onliche Mitteilung, 2003).
 Besseres Verst

andnis f

ur die dynamische Antwort auf den Sonneneckenzyklus und die
Kopplung verschiedener atmosph

arischer Schichten.
In dieser Arbeit ist nur kurz auf die wechselseitige Beeinussung zwischen Stratosph

are
und Troposph

are eingegangen worden. Auch die anderen atmosph

arischen Schichten
(Mesosph

are, Thermosph

are) sind miteinander gekoppelt und das Verst

andnis ihrer ge-
genseitigen Beeinussung ist aufgrund von fehlenden Beobachtungen noch unzureichend.
 Beteiligung an internationalen Modell-Vergleichsstudien wie GRIPS, um die Probleme
der Modelle zu analysieren und gezieltere zuk

unftige Modellintegrationen durchf

uhren
zu k

onnen.
 Transfer des WACCM-Modelles an die Freie Universit

at Berlin, um die begonnenen Stu-
dien fortzuf

uhren und das Modell f

ur neue Projektantr

age nutzen zu k

onnen.
Das WACCM-Modell geh

ort zu den sogenannten
"
Earth System Models (EMSs)\, welche eine
Kopplung zwischen einem (Hoch-) Atmosph

arenmodell mit einem Chemie- und Ozeanmodul
sowie weiteren Modulen anstreben. Dieses Modell bietet daher die einmalige Chance, den
Einuss von Variationen der Solarstrahlung, wie er in dieser Arbeit f

ur die Stratosph

are und
Troposph

are vorgestellt wurde, nach und nach von der Thermosph

are bis in den Ozean hinein
zu untersuchen.
1)
Zwei Drittel der Zeit des Stipendiums werden an einer ausl

andischen Gastinstitution verbracht, ein Drittel
der Zeit an einer im Heimatland ans

assigen Institution.
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Anhang A
A.1 Elektromagnetische Strahlung
Das Licht ist genau wie Radio-, Infrarot-, Ultraviolett-, R

ontgen- oder Gammastrahlung elek-
tromagnetische Strahlung. In der Quantenmechanik werden den Lichtteilchen oder auch Teil-
chen der elektromagnetischen Strahlung (Photonen oder Quanten) sowohl Teilchen- als auch
Welleneigenschaften zugeordnet. F

ur die Wellenl

ange  und die Frequenz f gilt:
f   = c; (A.1)
mit der Lichtgeschwindigkeit c=2,997910
8
m/s. Die Photonenenergie E ist wellenl

angenabh

angig:
E = h  f =
h  c

; (A.2)
mit dem Planckschen Wirkungsquantum h = 6,626  10
 34
Js. Da die Wellenl

ange des Lichts
im sichtbaren Spektralbereich vom roten zum violetten Ende abnimmt, m

ussen die Photonen
des roten Lichts eine kleinere Quantenenergie haben als die des violetten Lichts (Lermer, 2000).
F

ur Aufnahme oder Abgabe von Strahlung sind Vorg

ange in der Elektronenh

ulle des Atoms
mageblich. Die idealisierte Modellvorstellung des Bohrschen Atommodells (Niels Bohr, 1913)
geht davon aus, dass sich negativ geladene Elektronen als klassische Teilchen auf Kreisbahnen
um den positiv geladenen Atomkern bewegen. Diese Bewegung ist vergleichbar mit der Be-
wegung der Planeten um die Sonne, nur dass im Atomkern elektrostatische Anziehungskr

afte
die Rolle der Graviationskraft

ubernehmen. Elektronen k

onnen sich nur auf diskreten Ener-
gieniveaus benden, welches in Abb. A.1 beispielhaft f

ur das Wasserstoatom
1)
dargestellt
ist. Im Grundzustand, dem Zustand geringster Energie, ist der Abstand zum Atomkern am
geringsten und damit die Bindungsenergie am gr

oten. H

ohere Energieniveaus entsprechen
Elektronenbahnen mit gr

oerem Radius und damit geringerer Bindungsenergie an das Atom
(d.h. gr

oerer Energie bzgl. des Grundzustandes). Ein freies nicht an ein Atom oder Molek

ul
gebundenes Elektron im Ruhezustand besitzt die Energie E=0. Atomelektronen streben immer
einen Zustand m

oglichst geringer Energie, d.h. einen stabilen Zustand, an. Wenn ein Elektron
in einem Atom von einem h

oheren Energiezustand in einen niedrigeren

ubergeht, wird die frei
werdende Energiedierenz in Form von elektromagnetischer Strahlung abgegeben, man spricht
von Emission. Wird ein Elektron durch Energieaufnahme in ein h

oheres Energieniveau gehoben,
man spricht auch von Absorption, so wechselt dieses Elektron sofort wieder auf ein energetisch
1)
Das H-Atom besitzt nur ein Elektron und hat daher von allen Elementen das einfachste Spektrum (Gert-
hsen, 1995).
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Abbildung A.1: Energieniveaus und Strahlungs

uberg

ange im Wasserstoatom (Lermer,
2000).
niedrigeres (und damit g

unstigeres, weil stabileres) Energieniveau und gibt die frei werdende
Energie in Form von elektromagnetischer Strahlung wieder ab, man spricht von spontaner
Emission (Lermer, 2000).
W

ahrend man bei gl

uhenden Festk

orpern ein kontinuierliches Spektrum beobachtet, besitzen
unter geringem Druck stehende Gase bei geeigneter Energiezufuhr ein Spektrum mit einzelnen
leuchtenden Linien, sogenannten Emissionslinien (Lermer, 2000). Wenn man kontinuierliches
Licht durch ein Gas schickt und das durchgehende Licht mit Hilfe eines Glasprismas oder eines
optischen Gitters in seine Farben zerlegt, so ndet man dunkle Linien (Absorptionslinien) im
Kontinuum. Die Linien entstehen durch Absorption von den Lichtquanten im Gas, die dazu
in der Lage sind, ein Atomelektron auf ein h

oheres Energieniveau zu heben. Bei der Absorp-
tion kann nur die gesamte ankommende Energie des Strahlungsquants absorbiert werden, das
heit sie erfolgt selektiv, da die Energie und damit auch die Frequenz f oder die Wellenl

ange
 genau passen muss (Lermer, 2000). Von jeder Atomart werden also nur ganz bestimmte
Frequenzen absorbiert, die dann im Spektrum fehlen. Die angehobenen Elektronen fallen zwar
spontan (nach ca. 10
 8
s) unter Abgabe von entsprechender elektromagnetischer Strahlung
wieder in tiefere Energiezust

ande zur

uck, diese Reemission erfolgt aber ohne eine bevorzug-
te Richtung, so dass genau diese Wellenl

angen dann in einem auf der Erde aufgenommenen
Spektrum fehlen (Lermer, 2000). F

ur das Abl

osen eines Elektrons aus dem Atomverband
(Ionisation
2)
) sind alle Quanten mit ausreichender Energie geeignet. Allerdings sinkt die Ioni-
sationswahrscheinlichkeit mit wachsender Energie (vgl. Abb. A.2). Zu l

angeren Wellenl

angen
2)
Versetzung neutraler materieller Teilchen in einen elektrisch geladenen Zustand.
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Abbildung A.2: Spektrale Regionen und ihr Einuss auf Molek

ule (von links nach rechts):
Ionisation, Dissoziation, Schwingung und Rotation (Brasseur und Solomon, 1984).
hin ndet Dissoziation (Trennung)
3)
von Teilchen statt. Bei Molek

ulen k

onnen zus

atzlich zu
den Anregungen im Atom Rotationen oder Schwingungen angeregt werden. Auch diese Ener-
giezust

ande sind gequantelt, d.h. es sind nur diskrete Niveaus m

oglich. Tritt zus

atzlich zu
einem Elektronensprung eine

Anderung des Rotations- oder Schwingungsniveaus auf, kann die
der Energie

anderung entsprechende Wellenl

ange im sichtbaren Bereich des Spektrums liegen.
Der Einuss der Spektralbereiche auf die Molek

ule ist in Abb. A.2 dargestellt. Es gibt sowohl
Emissions- als auch Absorptions-Molek

ul-Bandenspektren. Wie bereits erw

ahnt wurde, absor-
bieren Atome und Molek

ule nur ganz bestimmte
"
passende\ Wellenl

angen. Das bedeutet, das
bestimmte Molek

ule ganz bestimmte Wellenl

angenbereiche herausltern. CO
2
und H
2
O ab-
sorbieren in der Atmosph

are in gewissen Teilen des Infrarotbereiches sehr stark, w

ahrend Ozon
(O
3
) im wesentlichen f

ur die UV-Absorption verantwortlich ist (vgl. auch Abschnitt 1.4.1, Abb.
1.18).
A.2 Schwarzer K

orper
F

ur einen schwarzen Strahler gilt, dass er die gesamte eintreende Strahlung absorbiert. Sein
Absorptionsgrad , das ist der Quotient aus absorbierter zu auallender Strahlungsleistung,
ist also eins. Das 1860 von G. R. Kirchho gefundene
"
Kirchhosche Gesetz\ besagt, dass
ein K

orper bei einer bestimmten Temperatur um so st

arker Energie abstrahlt, je st

arker er
Strahlungsenergie absorbieren kann (eine Denition der wichtigsten Strahlungsgr

oen ist in
Tab. A.1 zu nden). Dies gilt f

ur alle Wellenl

angenbereiche (Bergmann et al., 1990):
M = M
s
; (A.3)
Ein schwarzer Strahler besitzt demnach also auch das gr

ote Emissionsverm

ogen. Kircho
gelangte auf der Suche nach einer vollkommen schwarzen Ober

ache zum Hohlraum, der ein
3)
Das Auseinandernehmen oder -trennen von Molek

ulen durch Licht nennt man Photolyse. Bei der Photolyse
wird ein Photon mit passender Energie absorbiert und das Molek

ul in einen angeregten Zustand versetzt:
XY +h ! XY

. Ist dieser angeregte Zustand instabil, kann das Molek

ul auch in seine atomaren Bestandteile
zerfallen: XY

! X + Y . Es kann auch zur Photoionisation kommen: XY

! XY
+
+ e
 
(Brasseur und
Solomon, 1984).
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Strahlungsgr

oe Symbol Einheit
Strahlungsenergie Q J=Ws
(durch Strahlung

ubertragene Energie)
Strahlungsuss/  = dQ/dt W
Strahlungsleistung
Strahlst

arke I = d/d
 Wsr
 1
(Strahlungsuss pro Raumwinkel 
)
spezische Ausstrahlung M = d/dA Wm
 2
(engl. irradiance)
Strahldichte L = d
2
/(dA cos#d
) Wm
 2
sr
 1
(engl. radiance)
spektrale Strahldichte L

= dL/d = d
3
/(dA cos #d
d) Wm
 3
sr
 1
Tabelle A.1: Denition der wichtigsten Strahlungsgr

oen (aus Bergmann et al.,
1990); #=Zenitwinkel (Winkel gebildet durch Fl

achennormale und Ausstrahlungsrichtung),
'=Azimutwinkel, d
 = sin#d#d', dA=strahlendes Fl

achenelement oder gedachte Fl

ache im
Raum, die von Strahlung durchsetzt wird.
vollkommenes Absorptionsverm

ogen f

ur alle Wellenl

angen besitzt. Dieser sogenannte
"
Schwar-
ze K

orper\,
"
Schwarzer Strahler\ oder
"
Hohlraumstrahler\ wird bei der Messung von Tem-
peraturstrahlung benutzt, um den Einuss der Ober

ache auszuschalten. Nur der Hohlraum-
strahler gibt wegen seiner vollst

andigen Lichtabsorption in einem groen Spektralbereich eine
maximale Lichtemission. Die Strahlung, die aus der kleinen

Onung eines Hohlraumes aus-
tritt, ist vollkommen unabh

angig von dem Material und dem Absorptionsverm

ogen der W

ande
des Hohlraumes und nur eine Funktion der Temperatur des Hohlraumes (Bergmann et al.,
1990). Die Lichtemission eines schwarzen Strahlers mit einer bestimmten Temperatur wird
mit Hilfe eines Monochromators (Spektralapparates) gemessen. Dort wird die Strahlung in
kleine Wellenl

angenbereiche zerlegt, das entstehende monochromatische Licht auf eine kleine
schwarze Fl

ache eines Thermoelementes gelenkt und letztendlich ein elektrischer Strom regi-
striert. Gemessen wird also die spektrale Strahldichte L

, die

uber alle Wellenl

angen integriert
die Gesamtemission liefert (vgl. Stefan-Boltzmann-Gesetz Gl. A.11).
A.3 Strahlungsgesetze
Das Spektrum eines schwarzen Strahlers folgt dem Planckschen
4)
Strahlungsgesetz:
L

=
dL
d
=
c
1

5


0
1
(e
c
2
=kT
  1)
; (A.4)
mit den beiden Strahlungskonstanten c
1
= 2c
2
h = (3; 7415  0; 0003)10
 16
Wm
2
und
c
2
= ch=k = (1; 43879  0; 00019)10
 2
mK; c=Vakuumlichtgeschwindigkeit; k=Boltzmann-
Konstante; h=Planck-Konstante; 

0
= 1sr. Durch Einsetzen der Konstanten c
1
und c
2
und
Umschreiben ergibt sich:
4)
1900, benannt nach Max Planck (1858-1947), der 1918 den Nobelpreis erhielt.
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L

=
dL
d
=
2c
2
h

5


0
1
(e
hc=kT
  1)
: (A.5)
In Gleichung A.4 und A.5 ist die Strahldichte L auf gleiche Wellenl

angenintervalle bezogen.
Will man die Strahldichte auf gleiche Frequenzintervalle beziehen, muss  durch c= und d
durch (c=
2
)d ersetzt werden:
L

=
dL
d
=
2h
3
c
2
1
(e
h=kT
  1)
: (A.6)
Als Grenzf

alle des Planckschen Strahlungsgesetzes lassen sich das Rayleigh-Jeans
5)
Gesetz und
das Wiensche
6)
Strahlungsgesetz ableiten, welche schon l

anger als Teiln

aherungen bekannt
waren bevor sie sich als Grenzf

alle des Planck-Gesetzes ergaben (Gerthsen, 1995). F

ur sehr
kleine Frequenzen (h  kT ) geht Gl. A.6 wegen e
h=kT
 1 + h=kT

uber in:
L

=
dL
d
=
2
2
c
2
kT : Rayleigh-Jeans Gesetz: (A.7)
Dieses Gesetz ist eine gute N

aherung f

ur den langwelligen Anteil im Spektrum des schwarzen
Strahlers. Die Kurven als Funktion der Frequenz beginnen auf der roten Seite als Parabeln.
Im kurzwelligen Bereich, also f

ur groe Frequenzen, w

urde die Energiedichte unendlich werden
(UV-Katastrophe), was nat

urlich nicht sein kann (Breuer, 1994; Gerthsen, 1995; Bergmann
et al., 1990). F

ur h gilt dagegen e
h=kT
 1 und aus Gleichung A.6 wird:
L

=
dL
d
=
2h
3
c
2
e
 h=kT
: Wiensches Strahlungsgesetz: (A.8)
Das Gesetz beschreibt die Existenz des Maximums und gibt den kurzwelligen Anteil des Spek-
trums eines schwarzen Strahlers richtig wieder, versagt aber f

ur den langwelligen Bereich v

ollig.
Durch Nullsetzen der Ableitung nach  (dL=d = 0) ergibt sich aus Gl. A.6 das Wiensche
7)
Verschiebungsgesetz, welches das Maximum der schwarzen Strahldichte bei der Frequenz 
max
angibt:

max
= 1; 04  10
11
T : Wiensches Verschiebungsgesetz; (A.9)
oder als Wellenl

ange ausgedr

uckt:
max
=
b
T
; (A.10)
mit der Wienschen Konstante b = 2; 898  10
 3
mK. Das Maximum der Wellenl

ange verh

alt
sich also invers zur Temperatur: je gr

oer die maximale Wellenl

ange eines schwarzen Strahlers
ist, desto geringer ist seine Temperatur. Die Sonne emittiert beispielsweise maximal bei einer
Wellenl

ange von 500 nm, das entspricht einer Frequenz von 3; 4  10
14
Hz. Mit Hilfe von Gl.
A.9 ergibt sich die Temperatur ihrer sichtbaren Ober

ache, der Photosph

are, zu ca. 5.800 K
(vgl. auch Abschnitt 1.2.2). Die Erdober

ache hingegen zeigt ein Maximum bei einer sehr
viel gr

oeren Wellenl

ange (ca. 10 m) und mit Gl. A.9 ergibt sich eine sehr viel geringere
Ober

achentemperatur von ca. 255 K (ca. -18

C). Der nat

urliche Treibhauseekt sorgt daf

ur,
dass die tats

achliche Temperatur der Erdober

ache bei 289 K, also 15

C liegt.
5)
1900, benannt nach Lord Rayleigh (1842-1919) und James Jean (1877-1946)
6)
1896, benannt nach Wilhelm Wien (1864-1928)
7)
1893, benannt nach Wilhelm Wien
Die Gesamternergiedichte in einem von schwarzer Strahlung erf

ullten Hohlraum,

uber alle
Frequenzen integriert, entspricht der Fl

ache unter der Planck Kurve (Abb. 1.14). Bis auf
einen Faktor c ist diese mit der spezischen Ausstrahlung des schwarzen K

orpers identisch,
d.h. mit der Energie, die ein m
2
seiner Ober

ache in alle Richtungen abstrahlt. Das Stefan-
Boltzmann
8)
-Gesetz beschreibt die Abh

angigkeit der Gesamtenergiedichte von der 4. Potenz
der Temperatur:
Z
1
0
L

d = T
4
: (A.11)
Den T
4
-Anstieg mit der Temperatur kann man auch folgendermaen verstehen: Die Fl

ache
einer der Planck Kurve

ahnlichen ergibt sich angen

ahert aus dem Produkt von Breite und
H

ohe. Die H

ohe des Maximums ist nach Gl. A.9 proportional zu 
3
max
, also T
3
. Die Breite der
Verteilung entspricht im Energiema ausgedr

uckt in etwa kT (Gerthsen, 1995).
8)
Das Gesetz wurde 1879 von dem Wiener Physiker Josef Stefan (1835-93) bereits erkannt, allerdings als
allgemeing

ultiges Gesetz f

ur alle Strahler. Erst Ludwig Boltzmann (1844-1906) erkannte die Beschr

ankung auf
den schwarzen Strahler (Bergmann et al., 1990).
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nicht kannte.
Frau Professor Dr. Lesley Gray, mit der ich im Rahmen des EU-Projektes SOLICE eng zu-
sammenarbeite und die ebenfalls immer sehr groes Interesse an meiner Arbeit zeigt. Vielen
Dank f

ur die intensiven Diskussionen.
Dr. Anne Smith und Dr. Rolando Garcia, vom NCAR in Boulder, die mich bei der Beantra-
gung des Stipendiums mit all ihren Mitteln unterst

utzten, sich sehr viel Zeit f

ur pers

onliche
Gespr

ache auf der IUGG-Tagung in Sapporo nahmen und mich in meinen Vorhaben best

arkten.
Frau Professor Dr. Karin Labitzke und Herrn Dr. Kunihiko Kodera m

ochte ich besonders f

ur
die Herstellung des Kontaktes zum NCAR und ihre Unterst

utzung danken. Herrn Professor
Dr. Ulrich Cubasch m

ochte ich ebenfalls f

ur die Unterst

utzung bei der Antragstellung ganz
herzlich danken.
Herrn Jochen Rose, dem wissenschaftlichen Leiter der Wilhelm-F

orster Sternwarte, der mir
groz

ugig Literatur zur Verf

ugung stellte und mich hinter die Kulissen blicken lie.
Den Personen, die Daten, Abbildungen und Literatur zur Verf

ugung stellten: Joanna Haigh,
Judith Lean, Judit Pap und Klairie Tourpalie. Auch anderen Kollegen, wie Mark Baldwin, Lon
Hood, John McCormack, Tatsuya Nagashima, Yoko Naito, Michael Palmer, David Rind, Murry
Salby, Drew Shindell und Boris Soukharev m

ochte ich f

ur interessante Diskussionen und einen
regen Austausch danken.
Ganz besonders m

ochte ich mich bei meinen Eltern f

ur ihre Hilfe und Unterst

utzung in al-
len Lebenslagen bedanken { es ist sehr sch

on, einen solchen R

uckhalt in der Familie zu nden.
Vielen Dank f

ur das Korrekturlesen und die aufmunternden Worte in der letzten Zeit. Danken
m

ochte ich auch meinen beiden Geschwistern, die Korrektur gelesen, mir ebenfalls immer Mut
zugesprochen haben und Verst

andnis hatten, wenn ich mal wieder keine Zeit hatte { ich hole
alles nach!
Bedanken m

ochte ich mich auch bei einigen anderen Personen in meinem Umfeld, die eben-
falls viel Verst

andnis hatten, wenn ich mal wieder arbeiten musste, und immer wussten, wie
sie mich am besten und besonders in der Woche vor der Abgabe motivieren konnten.
Und zu guter Letzt, danke ich Christian ganz besonders daf

ur, dass er immer f

ur mich da
war und ist. Er hat mich trotz der vielen Arbeit im Referendariat immer unterst

utzt und da-
mit ganz wesentlich zum Abschluss dieser Arbeit beigetragen. So wie wir den Mount Agung
gemeinsam geschat und einen wundersch

onen Sonnenaufgang genossen haben, werden wir
auch weiterhin gemeinsam unsere Vorhaben realisieren.
